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Les glaciers de montagne sont l’un des meilleurs indicateurs des changements climatiques du fait 
de leur réponse rapide à de faibles variations des paramètres de forçage et de leur large distribution 
sur la planète. Les chronologies glaciaires représentent de ce fait des enregistrements de référence 
parmi les reconstitutions paléo-environnementales. 
Dans le contexte actuel de réchauffement et de retrait glaciaire accéléré, le développement de 
telles chronologies est nécessaire afin de mettre en perspective ces changements rapides et de grande 
ampleur avec ceux du Quaternaire récent. 
Si les fluctuations glaciaires holocènes sont relativement bien contraintes dans les Alpes centrales 
et orientales, les données sont en revanche extrêmement fragmentaires dans les Alpes occidentales 
avant la seconde moitié du Petit Age Glaciaire ss (1570-1850 AD). 
Pour pallier ce manque, nous avons conduit une étude sur plusieurs sites répartis dans trois massifs 
des Alpes françaises (Mont Blanc, Belledonne, Ecrins), en mettant en œuvre une approche multi-
proxies basée sur plusieurs méthodes de datation (dendrochronologie, datation cosmogéniques 10Be, 
lichénométrie, datations radiocarbone) – dont certaines utilisées pour la première fois à cette échelle 
spatiale et temporelle. Tandis que les potentialités de chacune de ces méthodes sont discutées, notre 
étude a permis de proposer une chronologie des variations glaciaires couvrant la période holocène, 
dont les résultats sont comparés à d’autres enregistrements paléoclimatiques régionaux à haute 
résolution. 
Les résultats révèlent un schéma des fluctuations glaciaires holocènes comparable à celui 
généralement admis dans le reste des Alpes, avec la mise en évidence de récurrences glaciaires 
importantes au début de l’Holocène, antérieures à 9.3 ka, et la datation du début de la période du 
Néoglaciaire dès 4.2 ka. 
Une contrainte précise des différents stades de la seconde moitié de l’Holocène a pu être obtenue 
sur le site de la Mer de Glace grâce à l’approche dendroglaciologique sur bois subfossiles (Pinus 
cembra). Ce site apparaît d’ores et déjà comme l’un des plus importants pour l’étude de cette 
période puisque la chronologie établie couvre les 4000 dernières années et représente le quatrième 
enregistrement de cette précision à être développé dans les Alpes. 
Les datations obtenues indiquent en outre un synchronisme marqué des maxima glaciaires à 
l’échelle régionale, ce qui suggère une similarité des forçages sur la frange occidentale des Alpes. 
Les différences observées avec les chronologies du reste de la chaine s’expliqueraient principalement 
par les caractéristiques des glaciers étudiés, en particulier leur temps de réponse différent.
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Mountain glaciers are one of the most reliable climatic proxy on Earth through their rapid response 
to slight changes in forcing and their wide distribution. For these reasons, glacial chronologies 
represent reference series against which other paleoenvironmental reconstructions are evaluated.
In the current context of global warming and glacier withdrawal worldwide, the building of 
such records is increasingly needed to assess these rapid and dramatic changes on the longer Late 
Quaternary timescale.
Holocene glacier fluctuations are now fairly well known in the Central and Eastern Alps, but datas 
from the Western Alps are extremely sparse, and the chronology of glacier fluctuations before the 
second half of the Little Ice Age (LIA) ss (1570-1850 AD) is therefore poorly constrained.
To fill this gap, we carried out a study on several sites distributed in three glaciated range of 
the French Alps (Mont Blanc, Belledonne, Ecrins). We choose a multi-proxies approach based on 
the implementation of several dating methods (dendrochronology, Cosmic Ray Exposure dating 
with 10Be, lichenometry, radiocarbon) – some of which were used for the first time on these spatial- 
and time-scales. This approach allowed us to propose a glacial chronology spanning the Holocene. 
Moreover, strength and weakness of the different methods used are discussed, and the results are 
compared to other high resolution proxies from the Great Alpine Region.
Our results show a picture broadly similar to the Holocene glacier variations model currently 
accepted in the European Alps: we show evidence for large Early-Holocene advances prior to 9.3 ka 
and for the beginning of the Neoglacial period from 4.2 ka onwards.
An accurate dating of the Neoglacial stadials was possible at Mer de Glace through the use of a 
dendroglaciological approach on subfossil woods (Pinus cembra). This site already appears as one of 
the most interesting in the whole Alps to study the Neoglacial period, as the chronology established 
there spans the last 4 ka and is the 4th record of this kind built in the Alps. 
The datings presented here reveal a marked synchroneity for Neoglacial maxima at the Alpine 
scale, which could indicate similar forcing on glaciers from the Western fringe. Main discrepancies 
between the records could be explained by topographic and size characteristics of the studied glaciers, 
as expressed by their response time.
Keywords: Glacier, Holocene, dendrochronology, Pinus cembra, Cosmic Ray Exposure dating, 10Be, 
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I-1. Le contexte géologique holocène
Le Quaternaire (~2,6 Ma) est une période géologique ponctuée de plusieurs cycles glaciaire/
interglaciaire. Le dernier interglaciaire – l’Holocène – a commencé il y a 11700 ans (11.7 ka). Ces 
fluctuations climatiques cycliques (~100 000 ans depuis 1 Ma) ont été reconstituées d’après l’étude 
des carottes prélevées dans les glaces polaires ou dans les sédiments marins (Imbrie et al, 1993 ; Petit 
et al, 1999). 
La Figure I-1. présente un de ces enregistrements et montre l’alternance de périodes glaciaires 
assez longues (dont la température a pu être de 6°C à 10°C inférieure à la température actuelle) et 
d’interglaciaires relativement courts (~10 000 ans) qui ont parfois connu des températures supérieures 
à l’actuel. Les enregistrements provenant d’Antarctique couvrent les 800 000 dernières années (EPICA 
members, 2004 ; Jouzel et al, 2007) et ont permis de mettre en évidence les forçages, essentiellement 
orbitaux, à l’origine de ces cycles.
 Ces travaux montrent également la corrélation qui existe entre la teneur atmosphérique en Gaz 
à Effet de Serre (GES) (CO2, CH4, N2O) et la température (Barnola et al, 1991). Ils permettent de 
Fig. I-1. Anomalies de températures reconstituées depuis 810 000 ans d’après le δD dans la glace 
du forage EPICA Dôme C, et comparaison avec l’enregistrement isotopique δ18O du Groenland 
depuis 120 000 ans (Jouzel et al, 2007). Les stades isotopiques marins (MIS) (pairs=glaciaire, 
impairs=interglaciaire) et les périodes de déglaciation (T=terminaisons) sont indiqués.
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comparer les différents interglaciaires entre eux en termes de température, de teneur en GES dans 
l’atmosphère, et d’amplitude de ces changements, afin de déterminer si un interglaciaire passé a 
présenté des conditions similaires à l’Holocène. Le rapprochement du MIS 11 (Marine Isotope Stage 
11, ~ 400 ka) avec l’Holocène avancé par EPICA members (2004) n’est pas confirmé par Masson 
Delmotte et al (2006) pour qui la conjonction des forçages à l’œuvre actuellement (faible obliquité, 
insolation) ne peut pas être trouvée dans les interglaciaires passés et signifierait que l’Holocène 
pourrait être un interglaciaire inhabituellement long.
Les enregistrements du Groenland (GRIP, GISP2, NGRIP…) sont plus courts mais possèdent 
une meilleure résolution, quasi annuelle (en raison de l’accumulation neigeuse plus importante). 
Récemment le forage NEEM a été achevé. Il est sensé couvrir pour la première fois l’ensemble de 
la dernière période interglaciaire, l’Eemien (130 -115 ka). L’apport de ce forage est crucial dans 
le contexte actuel car cette période a connu des températures de 3° à 5°C plus importantes que les 
températures actuelles sans aucun forçage anthropique. Elle pourrait donc représenter un  analogue 
de ce que deviendrait le climat holocène dans quelques décennies. Son étude renseignera sur les 
conséquences potentielles des changements climatiques annoncés par les modélisations climatiques 
actuelles et par les scénarii de hausse des températures pour le 21e s (IPCC, 2007).
Les périodes glaciaires ont été marquées par une très forte variabilité climatique (Fig. I-2). Les 
enregistrements glaciaires montrent la récurrence cyclique de changements abrupts, les cycles de 
Dansgaard-Oeschger (D/O). L’amplitude des changements de températures associés à ces évènements 
est extrêmement forte – atteignant parfois plus de 15°C, et brusque – car elle s’effectue sur quelques 
décennies, voire quelques années seulement (Stuiver et Grootes, 2000 ; Steffensen et al, 2008).
Fig. I-2. Températures reconstituées sur le site du forage GISP2 (Groenland) depuis 50 ka. Noter 
la variabilité climatique importante de la dernière période glaciaire en comparaison de l’Holocène 





Les séries paléoclimatiques (températures, accumulation neigeuse, poussières...) de la calotte 
groenlandaise sont précieuses car elles représentent des enregistrements continus et indépendants avec 
lesquels les reconstitutions paléoclimatiques et paléogéographiques de l’Atlantique Nord peuvent 
être comparés sur le Pléistocène récent et sur l’Holocène (e.g. Schoeneich, 2003). 
I-2. Pourquoi étudier l’Holocène ?
L’interglaciaire Holocène est une période clé dans l’étude du Quaternaire récent pour deux raisons 
principales : 
i) Elle est marquée par une variabilité climatique relativement faible par rapport aux périodes 
qui l’ont précédé. En témoignent les premiers travaux effectués sur les carottes groenlandaises 
(Dansgaard et al, 1993). Néanmoins, la recherche paléoclimatique sur l’Holocène de ces dernières 
années a mise en évidence un certain nombre d’oscillations climatiques rapides et marquées, d’échelle 
séculaire à millénaire, causées par des combinaisons complexes de forçages (Mayewski et al, 2004 ; 
Wanner et al, 2008 ; 2011).
ii) C’est la période du développement des sociétés humaines. Bien que relativement stable le 
climat holocène a sans doute contribué au développement, et/ou à la chute de plusieurs civilisations 
et est à l’origine de crises socio-économiques majeures (deMenocal, 2001 ; Büntgen et al, 2011).
L’homme a également influencé son environnement de façon assez ancienne, jusqu’à influer 
directement sur le climat depuis quelques décennies comme le suggèrent les reconstitutions de 
Fig. I-3. Reconstitution des températures de l’hémisphère nord sur les deux derniers millénaires 
d’après la combinaison de différents proxies par Mann et al (2008), et comparaison avec les 
reconstitutions existantes. Noter l’ampleur remarquable du réchauffement intervenu au 20e s 
(températures instrumentales en rouge), sans équivalent sur la période considérée.
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températures hémisphériques qui s’étendent sur la période pré-industrielle (Fig. I-3). Malgré les 
nombreux questionnements méthodologiques qu’ils suscitent (Esper et al, 2005), ces travaux mettent 
en évidence l’ampleur du réchauffement qui a affecté le 20e s (Jones et Mann, 2004 ; Mann et al, 
2008) et fournissent la base pour la réflexion concernant l’impact anthropique sur le climat (IPCC, 
2007).
L’un des enjeux  majeurs de la recherche sur l’Holocène est donc de déterminer les parts respectives 
de l’influence du Climat, et de l’Homme, sur les variations environnementales reconstituées à l’aide 
des archives naturelles. A plus forte raison sur la seconde moitié de la période, pendant laquelle 
l’impact anthropique a été de plus en plus important.  
I-3. Pourquoi étudier les glaciers de montagne ? 
Les fluctuations des glaciers de montagne sont l’une des manifestations naturelles les plus visibles 
des changements climatiques car elles ont cours sur des échelles de temps relativement courtes, et 
frappent les sociétés humaines. Les glaciers représentent selon le groupe de travail sur les changements 
climatique (IPCC/GIEC) l’un des indicateurs les plus fiables de l’évolution des températures, avec les 
relevés instrumentaux (Lemke et al, 2007). 
Les fluctuations des glaciers de montagne sont reconnues comme un indicateur des variations des 
températures (Oerlemans 1994 ; 2005) et des précipitations (Kerschner, 2005, Vincent et al, 2005). 
Les bilans de masse glaciaire annuels étant principalement contrôlés (dans les Alpes européennes) par 
les températures estivales, et dans une moindre mesure par les précipitations hivernales. 
Néanmoins l’utilisation de « l’objet glacier » et de ses fluctuations comme un indicateur climatique 
univoque doit faire l’objet de précautions puisque des paramètres non climatiques rentrent également 
en compte dans l’explication de ces variations. Malgré cela, les fluctuations glaciaires représentent un 
signal climatique relativement « pur » comparé à d’autres indicateurs plus ambigus (e.g. détritisme 
enregistré dans les sédiments lacustres), qui permet de déterminer la part du climat de celle d’autres 
paramètres (e.g. évolution de l’occupation des sols) dans les changements observés.
La perte de volume des glaciers observée partout dans le monde depuis la fin du Petit Age Glaciaire 
(PAG) (ca 1850) et l’accélération de ce retrait depuis le milieu des années 1980 font que les surfaces 
glaciaires sont passées des maxima holocènes, à un niveau proche des minima, dans un laps de temps 
très court. 
Dans les Alpes les mesures des variations des glaciers existent depuis la fin du 19e s (variations 
de longueur), et les bilans de masse sont mesurés depuis le milieu du 20e s. Les fluctuations post PAG 
sont donc bien connues de façon directe (Zemp et al, 2008). Sur cette période les glaciers alpins ont 
perdu 50% de leur surface et 2/3 de leur volume, passant de 200-300 km3 en 1850 à 90 ± 30 km3 à 
l’heure actuelle (Farinotti et al, 2009).
Dans le même temps la hausse des températures mesurées dans la Grande Région Alpine (GAR) 
a été de l’ordre de 1,4°C (Böhm, 2004), ce qui est le double de la hausse de la température mondiale, 
et correspond quasiment à l’amplitude de la variabilité thermique holocène. La modélisation a montré 
en outre que la majorité des glaciers pourrait disparaître d’ici à quelques décennies si les projections 
de températures données par les scénarios du GIEC s’avéraient exactes au cours du 21e s (Zemp et 
al, 2006).  
 Cette rapidité interroge la notion de variabilité climatique holocène – et les bornes de la variabilité 
naturelle – et a nourri ces dernières années le débat autour de la part de l’impact anthropique (GES) 
dans le réchauffement observé. La question sous-jacente est de savoir si ces bornes sont amenés à 
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être dépassées, auquel-cas le système climatique connaitrait un emballement qu’il serait difficile de 
maitriser.
Les enjeux associés au retrait des glaciers de montagne sont multiples : 
i) Leur disparition de certains bassins versants (e.g. Huss et al, 2010b ; Jouvet et al, 2011) aura 
un impact sur le régime hydrologique avec, à terme (deuxième moitié du 21e s), une baisse des 
débits annuels. A l’échelle saisonnière, la transition vers un régime nival va entrainer une forte 
baisse des débits estivaux (Huss et al, 2010a ; 2010b) et un impact sur l’alimentation en eau 
de certaines régions pour lesquels la fonte estivale représente un apport non négligeable (Huss, 
2011).
ii) Ils ont d’autre part contribué à plus de la moitié de la hausse du niveau marin déjà observée au 
cours du 20e s (causée principalement par le retrait des calottes des hautes et basses latitudes) 
(Meier et al, 2007) même si leur contribution à plus long terme sera inférieure à celle des 
calottes polaires. 
iii) La réduction de la couverture glaciaire est supposée être un des facteurs favorisant l’occurrence 
d’un certain nombre d’aléas : instabilités gravitaires (écroulements rocheux), ruptures de poches 
d’eaux sous glaciaires ou de lacs pro/supra-glaciaires, etc… susceptibles de causer un risque 
pour les occupations humaines (Huggel et al, 2008).
iv) L’aspect économique est également important avec une perte d’attractivité de certains sites 
touristiques (sites glaciaires spectaculaires, ski d’été) (Smiraglia et al, 2008).
Dans ce cadre il paraît important de pouvoir replacer le retrait glaciaire actuel dans un contexte 
plus large que celui de la fin du PAG pour quantifier au mieux la variabilité climatique holocène 
(Solomina et al, 2008). 
Plusieurs méthodes sont utilisées pour reconstituer le climat sur cette période. Elles reposent sur 
l’étude de différents proxies (i.e. indicateurs) – ou archives naturelles – qui sont reconnus pertinents 
pour la reconstitution de tel ou tel paramètre climatique (e.g. les variations des niveaux de lacs pour 
les précipitations, la largeur ou la densité des cernes d’arbres d’altitude pour la température estivale, 
etc). Les séries temporelles obtenues permettent de comparer la situation actuelle avec l’amplitude 
des fluctuations reconstituées dans le passé et de faire ainsi la part du forçage naturel de celle du 
forçage anthropique.
La construction de chronologies glaciaires bien datées et les plus longues possibles est donc 
primordiale, et s’est considérablement développée ces dernières décennies, révélant un climat 
holocène plus complexe que ce qu’il était supposé il y a quelques décennies (Clague et al, 2009 ; Ivy-
Ochs et al, 2009 ; Thompson Davis et al, 2009). 
Ces chronologies permettent d’évaluer le synchronisme des événements climatiques à différentes 
échelles spatiales et temporelles, et apportent des éléments pour identifier les forçages qui peuvent en 
être à l’origine (Luckman et Villalba, 2001 ; Koch et Clague, 2006 ; Winkler et Matthews, 2010a).
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I-4. Problématique de l’étude  
Les fluctuations glaciaires holocènes sont le parent pauvre des investigations géomorphologiques 
et paléoclimatiques sur le Quaternaire dans les Alpes françaises. La raison principale est que la plupart 
des glaciers ont fluctués dans un cadre spatial restreint aux cirques d’altitude depuis le début de cette 
période. De ce fait les auteurs quaternaristes se sont principalement concentrés sur la reconstitution 
paléogéographique et chronologique du Dernier Maximum Glaciaire (DMG), et sur les modalités de la 
déglaciation (identification des stades tardiglaciaires), qui ont laissé une empreinte géomorphologique 
importante dans le paysage (Hanss, 1982 ; Jorda et al, 2000 ; Cossart, 2005 ; Coutterand, 2010 ; 
Delunel, 2010).
 Les stades holocènes sont de ce fait mal connus – et très rarement datés – dans les Alpes françaises, 
à l’inverse des Alpes centrales et orientales où les géologues et géomorphologues suisses et autrichiens 
travaillent activement sur ces problématiques depuis plus de quarante ans (Patzelt et Bortenschlager, 
1973 ; Ivy-Ochs et al, 2009 et références citées). 
Dans sa thèse portant sur les lacs d’altitude et l’évolution environnementale holocène des milieux 
de montagne Edouard (1994) note que mis à part quelques travaux sur les glaciers de la vallée de 
Chamonix « […] dans les Alpes françaises, dans les massifs glaciaires de la Vanoise et des Ecrins, les 
fluctuations glaciaires holocènes ne sont pas connues […] l’exploration systématiques des moraines 
n’ayant pas été faîte […]. Pourtant les morphologies des moraines latérales sont semblables à celles 
qui bordent les glaciers suisses, crêtes multiples notamment. Cela suffit, par analogie, à témoigner 
de l’existence de fluctuations glaciaires pendant l’Holocène dans ces massifs mais un champ 
d’investigation reste ici ouvert ». Cette remarque reste amplement d’actualité malgré les travaux 
effectués depuis cette date.
Le but de ce travail est donc :
i) de faire le point sur les connaissances concernant les variations glaciaires dans les Alpes 
européennes 
ii) d’apporter de nouveaux éléments chronologiques visant à mieux contraindre les 
fluctuations glaciaires holocènes dans les Alpes occidentales. Pour cela la mise en œuvre de 
différentes méthodes de datation est une nécessité pour s’adapter aux différents contextes 
biogéographiques, géologiques et géomorphologiques rencontrés. 
iii) de mettre ces résultats en perspective grâce à la comparaison avec d’autres enregistrements 
issus d’archives naturelles à haute résolution à l’échelle régionale.
En géomorphologie glaciaire de nouvelles méthodes de datation se sont développées ces dernières 
années et ont permis d’accroitre à la fois la précision des datations, et le spectre des matériaux 
qui peuvent être datés, ouvrant des perspectives importantes dans la quantification des processus 
(Owen et al, 2009 ; Balco, 2011). L’amélioration des méthodes existantes, comme le radiocarbone, 
la dendrochronologie et la lichénométrie, et le développement de nouvelles méthodes comme 
la datation d’exposition par isotopes cosmogéniques produits in situ (TCND) et la datation par 
luminescence stimulée optiquement (OSL) ont permis à ce domaine de se développer d’une manière 
plus quantitative. 
L’approche retenue dans le cadre de ce travail combine l’utilisation de trois méthodes de datation 
et l’évaluation de leurs potentialités.
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I-5. Organisation du manuscrit
Le manuscrit est organisé en six Chapitres répartis en trois Parties. 
La Partie 1 est consacrée à une revue des connaissances actuelles sur le climat holocène. Le 
Chapitre 1 présente un état de l’art concernant la chronologie des changements climatiques dans la 
région de l’Atlantique Nord et dans les Alpes européennes pendant l’Holocène et fait le point sur 
l’identification des principaux forçages à l’œuvre. 
Le Chapitre 2 présente les apports et les limites de l’enregistrement glaciaire terrestre pour la 
reconstitution du climat holocène, et fait la synthèse des connaissances concernant les fluctuations 
glaciaires dans les Alpes européennes.
La Partie 2 présente l’application de la méthode dendrochronologique à l’étude des variations 
glaciaires dans le massif du Mont Blanc. Le Chapitre 3 présente les travaux entrepris sur quatre 
marges proglaciaires de ce massif avec une approche dendrogéomorphologique. 
Le Chapitre 4 discute du potentiel paléoclimatique des données dendrochronologiques acquises, et de 
la complémentarité de cette méthode vis-à-vis de l’approche géomorphologique.
La Partie 3 présente la mise en œuvre de deux méthodes de datations par âge d’exposition. Le 
chapitre 5 est consacré à l’application de la méthode de datation par isotopes cosmogéniques produits 
in situ sur cinq marges proglaciaires réparties sur un transect nord/sud dans les Alpes occidentales. 
Le chapitre 6 évalue la potentialité de l’utilisation de la lichénométrie pour la datation des surfaces 
glaciaires de la fin de l’Holocène dans le massif des Ecrins
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1.1. La variabilité climatique holocène et son enregistrement dans la région Nord-
Atlantique et dans les Alpes européennes
1.1.1. Les méthodes utilisées pour reconstituer le climat holocène
Différentes archives naturelles et méthodes sont utilisées pour reconstituer les changements 
climatiques et environnementaux à l’échelle du Pléistocène récent et de l’Holocène. 
1.1.1.1. Les carottes de glace
Les carottes de glace polaires permettent un enregistrement en continu de plusieurs paramètres 
physiques, géochimiques, et ont ainsi permis de reconstituer le climat depuis 800 000 ans (cf 
Introduction Générale). Concernant l’Holocène, des reconstitutions de températures basées sur 
l’interprétation du signal isotopique existent pour plusieurs sites de carottages groenlandais (e.g. 
Vinther et al, 2009). Dans les Alpes, du fait de l’accumulation neigeuse importante et de conditions 
plus tempérées induisant une percolation de l’eau de fonte, il n’existe pas de glace ancienne adaptée 
à des reconstitutions paléoclimatiques. Le seul site où de tels forages ont été effectués est le Colle 
Gnifetti (4452 m, massif du Mont Rose). Grâce à la faible accumulation et aux températures négatives, 
la glace basale était présumée atteindre deux millénaires et renfermer un signal isotopique mesurable. 
De récentes datations montrent que la glace proche du bedrock date du début de l’Holocène sur ce site, 
ce qui en fait la plus vieille des Alpes. Ce forage a livré un enregistrement de δ18O des 1500 dernières 
années qui peut être interprété du point de vue des variations de températures (Bolius, 2006).
1.1.1.2. Les sédiments lacustres et palustres 
a. Sédimentologie, géochimie
L’analyse lithologique et géochimique des carottes sédimentaires renseigne sur le climat et/ou 
les processus d’érosion à l’œuvre dans les bassins versants. Dans les Alpes l’enjeu est souvent pour 
l’Holocène de faire la part de l’influence respective des composantes climatiques et anthropiques 
sur le détritisme mesuré dans les sédiments. Il faut donc croiser différents proxies, car il existe peu 
d’indicateurs climatiques univoques (Schmidt et al, 2002 ; 2008 ; Arnaud et al, 2005a ; 2008 ; Debret 
et al, 2010 ; Giguet-Covex et al, 2011 ; 2012). 
Dans les bassins versants glaciaires, l’apparition/disparition des varves et leur épaisseur peut 
renseigner sur la présence/absence des glaciers et sur leur extension relative (Leeman et Niessen, 
1994 ; Leonard, 1997 ; Loso et al ; 2006). Cette approche a surtout été mise en œuvre au Canada 
et en Scandinavie (Dahl et al, 2003), régions où de très nombreux lacs proglaciaires sont varvés, ce 
qui n’est pas systématiquement le cas dans les Alpes (e.g. Wilhelm et al, 2011). En leur absence, 
l’influence glaciaire est tracée par la baisse des valeurs de perte au feu, et la hausse de la susceptibilité 
magnétique et des apports silteux. 
Les fluctuations du niveau des lacs peuvent être retracées grâce au protocole développé par Magny 
(1998) qui repose sur la fréquence relative de différents types de concrétions carbonatées retrouvées 
dans les carottes prélevées sur la beine littorale.  Selon cette typologie chaque morphotype correspond 
à une hauteur de colonne d’eau croissante. Les variations des niveaux de lacs reflètent le bilan 
hydrologique du bassin versant résultant de changements en terme de précipitations et d’évaporation 
(Magny, 2004).
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b. Ostracodes
La mesure des isotopes stables de l’oxygène dans la calcite des carapaces d’ostracodes 
(arthropodes crustacés) prélevés dans les sédiments permet de déterminer la composition isotopique 
des précipitations, et donc de reconstituer les températures. Cette méthode a été appliquée à certains 
lacs préalpins (Von Grafenstein et al, 1999 ; Schwander et al, 2000). 
c. Pollens
Historiquement l’étude des pollens a été utilisée pour reconstituer l’histoire de la végétation 
et approcher ainsi une histoire du climat (e.g. Burga, 1988). La palynologie est à l’origine de la 
formalisation des palynozones qui sont des chronozones utilisées dans la communauté paléoclimatique 
pour subdiviser le Pleistocène supérieur et l’Holocène (voir Mangerud et al, 1974). Malgré des limites 
peu précises cette nomenclature est encore utilisée. Dans les Alpes les ratios entre pollens arboréens 
et non-arboréens (AP/NAP) mesurés dans des tourbières d’altitude au-delà de la limite de la forêt 
ont permis de mettre en évidence pour la première fois les périodes froides holocènes (Zoller, 1960 ; 
1967 ; 1977 ; Bortenschlager 1970 ; 1977). 
Les assemblages polliniques sont également utilisés pour reconstituer quantitativement certaines 
variables climatiques (e.g. Davis et al, 2003 ; Ortu et al, 2008). Il s’agit pour cela de comparer les 
assemblages fossiles avec des « analogues », c’est-à-dire des spectres polliniques contemporains 
provenant de biomes qui existent sous des conditions climatiques connues.
d. Chironomes
L’étude des assemblages de capsules céphaliques de Chironomidae (sorte de diptère) fossiles 
prélevés dans les sédiments lacustres permet, grâce à l’application d’une fonction de transfert (sur le 
modèle des pollens) de reconstituer les températures estivales (Heiri et al, 2003 ; Millet et al, 2009 ; 
Ilyashuk et al, 2011). Ce champ de recherche étant relativement récent la résolution des reconstructions 
continue de s’améliorer. La principale difficulté étant de trouver des analogues modernes pour certaines 
périodes froides ce qui induit une perte de sensibilité de l’enregistrement (e.g. Ilyashuk et al, 2011 sur 
les derniers 4000 ans ; Fig.1.1e)
1.1.1.3. Les fluctuations des glaciers
Comme ce sont des intégrateurs de différents paramètres climatiques (températures estivales, 
précipitations hivernales), et qu’ils ont un faible temps de réponse, les glaciers de type alpin sont 
reconnus comme particulièrement aptes à la reconstitution des changements climatiques holocènes 
(Porter et Denton 1967 ; Denton et Karlén, 1973 ; Furrer et al, 1987).
Les méthodes utilisées sont l’étude stratigraphique des dépôts glaciaires (Schneebeli et 
Röthilsberger, 1976) et de la fraction minérogénique des sédiments déposés dans les tourbières 
sous influence glaciaire (Patzelt, 1974 ; Matthews et al, 2005 ; Shakesby et al, 2007). Dans tous 
les cas la datation au radiocarbone de la matière organique ne permet que de « bracketer » l’âge de 
l’avancée glaciaire. D’autres méthodes permettent d’obtenir des âges d’exposition minimum : en se 
basant par exemple sur la colonisation des roches par les lichens (lichénométrie). Plus récemment la 
datation directe du matériel déposé par le glacier est devenue possible avec la détermination d’âges 
d’exposition par les isotopes cosmogéniques produits in situ (TCND), ou de durée d’enfouissement 
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par Luminescence Stimulée Optiquement (OSL). 
Enfin des méthodes de datation relatives sont également employées pour établir une morphostratigraphie 
des dépôts glaciaires : degré de pédogénèse des moraines, ou niveau d’altération chimique des roches 
présentes sur ces dépôts (marteau de Schmidt)
1.1.1.4. Les variations de la limite supérieure des arbres (treeline)
 
L’étude de l’évolution d’écotones particulièrement sensibles comme la limite supérieure de la forêt 
est pertinente puisqu’ils réagissent rapidement (échelle décennale) lorsque certains seuils climatiques 
critiques sont dépassés (Reasoner et Tinner, 2008). Les approches les plus adaptées à la reconstitution 
de ses variations sont l’étude des macro- et mégafossiles, et l’anthracologie, qui retranscrivent de 
façon plus fiable que les pollens l’image de la végétation locale (Edouard et al, 1991 ; 1992 ; 2002 ; 
Nicolussi et al, 2005 ; Reasoner et Tinner 2008 ; Talon, 2010).
Plusieurs indicateurs paléoécologiques de dépression de la treeline ont été utilisés pour identifier 
les périodes froides de l’holocène. Haas et al (1998) ont ainsi déterminé 8 périodes froides et humides 
en Europe centrale d’après l’étude de sites suisses d’altitude et du Plateau.
Dans les Alpes centrales et orientales, l’analyse d’un grand nombre de mégafossiles ligneux 
provenant de la limite supérieure de la forêt a permis la constitution d’un référentiel dendrochronologique 
(Eastern Alpine Conifer Chronology, EACC) qui couvre en continu les 9100 dernières années (Nicolussi 
et al, 2004 ; 2009 ; Nicolussi, 2009b). Sa réplication (i.e. nombre d’individus par année) est censée 
refléter, au moins en partie, l’évolution climatique des Alpes orientales puisqu’elle est conditionnée 
par la densité d’arbres présents en limite supérieure de la forêt, même si certains biais peuvent affaiblir 
ce signal (e.g. stratégie d’échantillonnage, impact anthropique). En effet sur la seconde moitié de 
l’Holocène l’utilisation des fluctuations de la treeline comme un indicateur climatique univoque est 
moins fiable étant donné l’impact anthropique croissant sur les sites d’altitude depuis le 6e millénaire 
BP (Vorren et al, 1993 ; Berthel et al, 2012), et encore davantage depuis l’Age du Bronze (Wick et 
Tinner 1997 ; Bortenschlager, 2000 ; Nicolussi et al, 2005 ; David, 2010).
1.1.1.5. Les cernes d’arbres
Les séries temporelles de cernes d’arbres constituent l’une des archives environnementales les plus 
précises. Plusieurs paramètres peuvent être mesurés dans l’optique de reconstitutions paléoclimatiques 
(largeur de cerne, densité, isotopes stables). Les conifères poussant en limite supérieure de la forêt 
sont particulièrement sensibles aux températures estivales. 
Dans les Alpes plusieurs chronologies dépassant le dernier millénaire existent pour l’étage 
subalpin. Elles ont été intégrées à des reconstitutions de températures (Büntgen et al, 2005a ; 2006 ; 
Corona et al, 2010a ; 2010b). Néanmoins l’appréhension de la variabilité climatique holocène au delà 
du dernier millénaire à l’aide de cette archive est délicate du fait des traitements statistiques poussés 
nécessaires à la mise en évidence de tendances multi-séculaires (méthodes de standardisation des 
séries temporelles, voir Chapitre 4).
1.1.1.6. Les spéléothèmes
La mesure des isotopes stables de l’oxygène contenus dans les spéléothèmes (i.e. concrétions 
carbonatés dans le karst) ont permis de reconstituer les températures et surtout les précipitations 
de certains sites d’altitude dans les Alpes sur l’Holocène. Les séries de δ18O mesurés dans les 
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spéléothèmes de la grotte Spannagel (2300 m, Tyrol, Autriche) combinées dans la courbe COMNISPA 
sont interprétés comme un signal mixte de températures et de précipitations et représentent une 
archive paléoclimatique de grande qualité qui couvre la majeure partie de l’Holocène (Vollweiller, 
2006 ; Mangini et al, 2005 ; 2007). La forte amplitude des fluctuations mesurées, plus importante que 
celle reconstituée d’après les cernes d’arbres, s’expliquerait par la sensibilité de l’enregistrement aux 
conditions hivernales, alors que les arbres enregistrent surtout les températures estivales. 
Sur un site particulièrement propice, l’étude de spéléothèmes situés dans des cavités juxtaglaciaires 
s’est avérée pertinente pour la reconstitution des variations d’épaisseur d’un glacier au droit de la 
cavité, et le développement d’une chronologie des avancées et retraits holocènes (Luetscher et al, 
2011).   
L’avantage majeur de cette archive est sa datation car les modèles d’âge déterminés par la méthode 
U/Th sont extrêmement précis et en âge calendaire, contrairement au radiocarbone.
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Fig. 1.1. (ci-contre) Le cadre paléoclimatique holocène alpin. 
(a) Températures reconstruites d’après les enregistrements de δ18O des forages Renland et Agassiz 
(Groenland, 71°N et 80°N) exprimées en termes d’anomalies par rapport à la température actuelle : 
moyenne sur 20 ans (noir) et filtre millénaire (rouge) (Vinther et al, 2009) ; (b) δ18O des précipitations 
mesurés sur des ostracodes du lac Ammersee (Allemagne, 47°N) (Von Grafenstein et al, 1999) ; (c) 
Reconstitution de températures (T° moy. été et hiver) sur l’Europe centrale occidentale (45-55°N) 
d’après les assemblages polliniques (Davis et al, 2003) ; (d) Températures de juillet reconstituées 
d’après les assemblages de chironomes du Lac Hinterburgsee (1515 m, 46°43’N, Suisse centrale). 
Enregistrement lissé avec un filtre LOESS (Heiri et al, 2003) ; (e) Températures de juillet reconstituées 
d’après les assemblages de chironomes du lac Schwarzsee ob Sölden (2796 m, 46°57’N, Tyrol, Autriche) 
(Ilyashuk et al, 2011) ; (f) Enregistrement COMNISPA représentant la combinaison des mesures de 
δ18O sur 3 spéléothèmes de la grotte Spannagel (2347 m, 47°N, Tyrol, Autriche) (Vollweiler et al, 
2006) ; (g) Compilation des dates 14C et dendrochronologiques indiquant des périodes d’extension 
glaciaires plus réduites que l’actuel dans les Alpes orientales et centrales (Nicolussi, 2009a, d’après 
Hormes et al, 2001 ; Joerin et al, 2006 ; 2008) ; (h) Périodes d’avancées du Gepatschferner (Tyrol, 
Autriche) dépassant l’extension de 1960 AD pendant l’Holocène (Nicolussi et Patzelt, 2001 ; Nicolussi, 
2009a) ; (i) Compilation des dates 14C indiquant des phases d’extension glaciaire maximale pendant 
l’Holocène (compilé par Nicolussi, 2009b d’après Furrer et al, 1987) ; (j) Variations de l’altitude de la 
treeline dans le Kaunertal (46°53’N, Tyrol, Autriche) déduites de datations dendrochronologiques sur 
bois subfossiles (Nicolussi et al, 2005) ; (k) Variations du niveau du lac Cerin (764 m, 45°46’N, Jura, 
France) (Magny et al, 2011b) ; (l) Variations du niveau du Lac Ledro (652 m, 45°87, Trentin, Italie) 
(Magny et al, 2009a) ; (m) Concentration en titane dans la carotte LDB04 du lac du Bourget reflétant 
les périodes de crues du Rhône dans le lac, et donc des périodes humides sur le bassin versant (Jacob 
et al, 2008) ; (n) Phases froides et humides sur l’Europe centrale déduite de l’étude paléoécologique 
de plusieurs lacs suisses (Haas et al, 1998).
Les évènements froids du début de l’Holocène au Groenland (d’après Rasmussen et al, 2007), et la 
période de transition du milieu de l’Holocène représentée par l’oscillation 4.5-3.8 ka (d’après Magny 
et al, 2009b) sont figurés par les intervalles en grisé. Tous les enregistrements ont été alignés sur une 
échelle commune (ka avant 2000 AD), et tronqués à 11.7 ka.
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1.1.2. La variabilité climatique holocène
Nous présentons dans cette partie une synthèse de l’évolution climatique depuis le dernier 
maximum glaciaire basée sur les archives naturelles présentées au § 1.1.1. Les connaissances 
actuelles sur la chronologie glaciaire holocène dans les Alpes seront abordées plus spécifiquement à 
la Section 2.3.
1.1.2.1 La transition Pleistocène Supérieur-Holocène
a. Le Dernier Maximum Glaciaire (DMG)
Le Dernier Maximum Glaciaire correspond au dernier maximum d’englacement au niveau mondial 
et coïncide avec le Stade Isotopique Marin 2 (MIS 2) situé vers 20 ka1 d’après les enregistrements 
isotopiques groenlandais.
La corrélation des séries isotopiques avec les chronologies glaciaires continentales (e.g. alpine) 
pose souvent problème (Schoeneich, 1998a). Dans les Alpes, la reconstitution des glaciations 
quaternaires repose sur la description et la datation des dépôts glaciaires et fluvioglaciaires situés sur 
les piémonts (Penck et Bruckner, 1901/1909 ; Preusser et al, 2003 ; Schluchter, 2004). 
Le dernier cycle glaciaire (Würm) a été marqué par plusieurs périodes d’avancées des glaciers 
durant lesquelles des lobes de piémont se sont formés, mais l’ampleur relative de ces avances, et donc 
l’âge de la plus importante, fait encore débat. Certains auteurs sont partisans d’un maximum précoce, 
antérieur au MIS 2 (e.g. Guiter et al, 2005 ; 2006 ; Triganon et al, 2005), peut être au MIS 4 (~ 60 ka), 
tandis que pour les auteurs suisses qui travaillent sur les glaciers du Rhin et du Rhône ce maximum 
aurait eu lieu vers 30 ka et 21-20 ka (datations 14C, OSL et cosmogéniques), c’est-à-dire pendant le 
maximum d’englacement mondial (Preusser et al, 2003 ; 2006 ; Ivy-Ochs et al, 2004 ; 2008). 
Coutterand (2010) a effectué une synthèse des travaux existants sur cette problématique et une 
reconstitution de l’englacement lors du DMG dans les Alpes nord-occidentales.
b. Le Tardiglaciaire : 19-11.7 ka
Le Tardiglaciaire commence avec la dislocation rapide des lobes de piémont du DMG vers 19 
ka et se termine vers 11.7 ka au début de l’Holocène. Il est marqué, entre 14.7 ka et 12.9 ka, par un 
interstade prononcé, le Bolling-Allerod (BA).
La récurrence du Dryas Récent a été la dernière période froide du Pléistocène. Cet épisode 
relativement court (12.9-11.7 ka ; Rasmussen et al, 2006) et brusque fait l’objet d’une attention 
particulière dans la communauté des paléoclimatologues (Alley, 2000). Ses causes sont encore mal 
comprises (Broecker et al, 2010), de même que sa signature spatiale puisqu’il a été reconnu dans un 
premier temps surtout dans la région Nord-Atlantique, et que les quelques preuves de son occurrence 
dans les moyennes latitudes de l’hémisphère sud restent très discutées (Lowell et Kelly, 2008). 
Le Dryas récent est particulièrement visible dans les carottes de glace du Groenland et dans les 
sédiments lacustres (Von Grafenstein et al, 1999 ; Schwander et al, 2000). A Gerzensee (Suisse), 
les valeurs de δ18O permettent d’estimer le refroidissement moyen à ~ 2°C en dessous des valeurs 
actuelles pendant l’Allerod et à ~5°C pendant le Dryas Récent (Von Grafenstein et al, 2000).
1  Le terme ka est employé comme équivalent de cal BP, i.e. années calendaires avant 1950 AD.
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c. Le début de l’Holocène : 11.7-7.5 ka
La limite stratigraphique Pleistocène supérieur / Holocène, a récemment été fixée à 11.7 kyr b2k 
(i.e. avant 2000 AD) (Walker et al, 2009). Cette transition coïncide avec un changement climatique 
extrêmement abrupt puisque les valeurs de δ18O dans les lacs préalpins de Gerzensee et Leysin 
remontent à des niveaux holocènes (i.e. une augmentation de 3 à 4°C) dans un laps de temps de 48 
ans (Schwander et al, 2000 ; Von Grafenstein et al, 2000). 
Le début de l’Holocène est donc une période de transition et de réorganisation. Malgré le 
réchauffement rapide et la recolonisation végétale dans les latitudes moyennes comme la région 
alpine, le climat des régions boréales va être soumis à l’influence des calottes glaciaires (Renssen et 
al, 2009), jusqu’à leur disparition totale vers 9 ka.
Le réchauffement très abrupt de cette période est associé à une recolonisation rapide de la 
végétation en montagne. La limite des arbres remonte au delà de 2000 m dans les Alpes internes dès 
le début du Préboréal. Des arbres poussaient déjà au delà de 2000 m dès 11.7 à 11.35 ka (Tinner et 
Kaltenrieder, 2005 ; Blarquez et al, 2010). Le début de l’EACC vers 9.1 ka indique également que 
les conditions étaient favorables pour la croissance des arbres à haute altitude au moins depuis cette 
période (Nicolussi et al, 2009). La période 9-8.5 ka est marquée par une treeline très élevée dans les 
Alpes orientales, similaire aux maxima holocènes Atlantiques (Nicolussi et al, 2005). 
Du fait d’un maximum d’insolation estival et d’un minimum hivernal le climat du début de 
l’Holocène dans les Alpes et les Pyrénées est marqué par une forte saisonnalité avec des hivers froids 
et des étés très chauds à sécheresses fréquentes (Davis et al, 2003 : Fig. 1.1c ; Pla et Catalan, 2005 ; 
Joerin et al, 2008 ; Wanner et al, 2008).
Le début de l’Holocène a néanmoins été marqué par plusieurs épisodes froids abrupts et relativement 
brefs, dont les causes seraient liées à la disparition des calottes Laurentides et Fennoscandiennes. 
Les débâcles périodiques des lacs drainant ces calottes auraient ralenti la circulation océanique dans 
l’Atlantique nord et refroidi le climat de l’Hémisphère nord à plusieurs reprises (Nesje et al, 2004 ; 
section 1.2), notamment durant « l’Oscillation Préboréale » (PBO, 11.35-11.1 ka) (Bjorck et al, 
1997), l’« évènement 9.3 ka » (Fleitmann et al, 2008 ; Yu et al, 2010) et l’« évènement 8.2 ka » (Alley 
et al, 1997). Un enregistrement continu et précisément daté (<101 ans) des oscillations climatiques 
du début de l’holocène est donné par les anomalies des valeurs de δ18O dans les carottes de glace du 
Groenland (Rasmussen et al, 2007). 
Dans la région alpine ces pulsations froides du début de l’Holocène ont été reconnues dans 
plusieurs archives mais les corrélations entre enregistrements restent souvent limitées par la précision 
du radiocarbone. Leur identification repose principalement sur des études paléoécologiques combinant 
palynologie, anthracologie et macrorestes végétaux :
 
- La PBO est présente dans les enregistrements isotopiques des lacs de Gerzensee et de Leysin 
(Schwander et al, 2000). Elle se traduit également par de hauts niveaux lacustres sur les lacs jurassiens 
(Magny et al, 2007b).
- Une phase froide préboréale a été identifiée au niveau de la limite supérieure de la forêt entre 
10.7 et 10.2 ka (la phase CE-1 de Haas et al (1998), également décrite par Tinner et Kaltenrieder 
(2005). Elle pourrait correspondre à la phase de Palü identifiée dans plusieurs diagrammes polliniques 
(Zoller et al, 1998) mais faiblement contrainte chronologiquement (Ivy-Ochs et al, 2009).
- La phase froide de Schams-Oberhalbstein (Maisch et al, 1999) apparaît globalement 
contemporaine de la phase CE-2 de Haas et al (1998) et de l’évènement 9.3 ka. 
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- Entre 9.2 et 8.2 ka de très nombreux proxies convergent pour mettre en évidence un premier 
optimum climatique marqué : position de la treeline très élevée (Nicolussi, 2009b), niveaux de 
lacs très bas (Magny, 2004) et forte hausse des températures hivernales/printanières (Pla et Catalan, 
2005).
- L’évènement 8.2 ka a reçu beaucoup d’attention puisqu’il représente l’anomalie la plus 
proéminente dans les enregistrements groenlandais et qu’il a été observé dans un grand nombre de 
proxies, principalement autour de l’Atlantique nord (Alley et al, 1997 ; Rohling et Pälike, 2005 ; 
Alley et Agustsdottir, 2005). La baisse des valeurs de  δ18O observée durant cet évènement correspond 
à une chute de plusieurs degrés, Alley et al (1997) relèvent par exemple un refroidissement de 6°C au 
Groenland. Cet évènement fut très brusque, sa durée étant évaluée à ~200 ans, mais se surimposa sans 
doute à un faible refroidissement de basse fréquence (Rohling et Pälike, 2005).   
Dans la région alpine l’enregistrement isotopique du lac d’Ammersee révèle un refroidissement 
de la température moyenne annuelle de 1,7°C (Von Grafenstein et al, 1998) mais l’on peut noter 
que l’évènement 9.3 ka présente une anomalie aussi marquée – voire plus importante – dans cet 
enregistrement (Fig. 1.1b) ; ce qui est également le cas dans les Pyrénées (Pla et Catalan, 2005) et 
dans d’autres séries de l’hémisphère nord (Fleitmann et al, 2008).
L’évènement 8.2 ka a été charnière, car malgré sa rapidité, la végétation a répondu immédiatement : 
baisse de la treeline, augmentation des taxons adaptés à des conditions plus humides (Tinner et Lotter 
2001 ; Kofler et al, 2005). La transition entre les chronozones Boréal et Atlantique correspondrait ainsi 
à une période de forte variabilité climatique dans les Alpes et à la transition d’un climat continental 
frais et sec à un climat plus océanique humide et doux (Tinner et Lotter, 2001). De nombreuses 
études récentes font ainsi état de conditions très humides entre 8.4-8.2 et ~ 7.5 ka ponctuées de 
pulsations froides, notamment vers 7.8-7.5 ka (voir Haas et al, 1998 ; Heiri et al, 2003 ; 2004 ; 
Magny, 2004 ; Magny et al, 2003 ; Pla et Catalan, 2005 ; Nicolussi et al, 2009 ; Valsecchi et Tinner, 
2010 ; Spötl et al, 2010 et les références citées). Ces refroidissements abrupts postérieurs au « 8.2 
ka » furent suffisamment marqués pour entrainer des épisodes de mortalité chez les arbres du domaine 
montagnard comme précédemment mis en évidence par Zoller (1960) avec la phase du Misox. Ces 
conditions ont en outre été favorables aux glaciers qui ont connu des avancées à cette époque avant 
le net réchauffement de ~7.5 ka. 
Les preuves de la réponse des glaciers dans les Alpes à ces évènements du début de l’holocène 
sont encore ténues, mais cette problématique a fait l’objet d’un nombre croissant de travaux ces 
dernières années (section 2.3)
1.1.1.2  L’Holocène moyen : 7.5-4.2 ka
C’est durant la période 7.5-6.5 ka que la limite supérieure des arbres atteint ses plus hauts niveaux 
(Ravazzi et Aceti, 2004 ; Nicolussi et al, 2005 ; Talon, 2010). Les températures estivales se situent 
alors au niveau de celles de la fin du 20e s et du début du 21e s (Nicolussi, 2009a). 
Une première dégradation climatique met fin à cet optimum à partir de 6.7 ka, elle culmine vers 
6.4-6.3 ka comme indiqué par la baisse de la limite supérieure de la forêt et la baisse des températures 
estivales enregistrées par les chironomes (Heiri et al, 2003). De hauts niveaux de lacs sont également 
contemporains de cet épisode (Magny, 2004). Ce refroidissement correspondrait à la péjoration du 
Rotmoos I identifiée par une baisse du rapport AP/NAP dans les sédiments de la tourbière d’altitude 
de Rotmoos dans les Alpes autrichiennes (Bortenschlager, 1970).
Après un réchauffement, une seconde dégradation du climat est enregistrée à partir de 5.7 ka. 
Elle culmine vers 5.3 ka avec une limite des arbres qui s’abaisse fortement dans les Alpes centrales 
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et orientales (Tinner et Theurillat, 2003 ; Nicolussi, 2009a) et une hausse des niveaux lacustres en 
Europe centrale matérialisée par trois épisodes successifs de transgression entre 5.6 et 5.3 ka (Magny 
et Haas, 2004 ; Magny et al, 2006). Elle est corrélée avec la péjoration du Rotmoos II (Bortenschlager, 
1970). Les pulsations froides enregistrées entre ca 6.3 et 5.0 ka peuvent être également rapprochées 
des épisodes baptisées Piora I et II dans les Alpes suisses (Zoller, 1960, Zoller et al, 1966 ; Bircher, 
1982 ; Renner, 1982). Cette période qui voit une progression de certains glaciers alpins marque pour 
certains auteurs la fin de l’Optimum Climatique Holocène (aussi appelé Hypsithermal) et le début du 
Néoglaciaire (e.g. Baroni et Orombelli, 1996 ; Orombelli, 1998 ; Steig, 1999 ; Wanner et al, 2008). 
Cette péjoration prendrait fin vers 5.2 ka comme l’indique la forte remontée de la limite des arbres 
dans les Alpes orientales (Nicolussi, 2009a). 
Au cours du cinquième millénaire BP un troisième optimum climatique a pu être mis en évidence. 
Il est marqué par une limite supérieure de la forêt élevée (Bircher, 1982 ; Nicolussi, 2009a), une 
recolonisation végétale des marges proglaciaires dans le Valais (Holzhauser, 2007) et des températures 
estivales très élevées, potentiellement supérieures à celle de l’optimum Atlantique (Millet et al, 2008 ; 
Ilyashuk et al, 2011).
1.1.2.3.  Le Néoglaciaire (~4.2 ka-1860 AD)
La limite temporelle de la période Néoglaciaire ne fait pas consensus et dépend largement de la 
définition qu’on en donne (Wanner et al, 2008). Nous l’entendons ici comme définissant la seconde 
partie de l’holocène marquée par des conditions globalement plus froides et humides que la première, 
et pendant laquelle aucun optimum climatique multiséculaire (>500 ans) n’a été identifié. 
Nous avons pris comme limite ~4.2 ka en considérant l’évolution de basse fréquence de proxies 
tels que les températures estivales déduites des assemblages de chironomes et de pollens, les avancées 
glaciaires (voir § 2.3.3), les variations de la limite de la forêt ou les niveaux des lacs, qui tous montrent 
un shift important à partir de cette période (Fig. 1.1). La convergence de plusieurs indicateurs fait 
ressortir cette période comme une transition majeure à l’échelle holocène (Paasche et Bakke, 2009 ; 
Wanner et al, 2011). Après le refroidissement sensible du 6e millénaire BP, les conditions climatiques 
qui prévalent à partir de 4.2 ka s’apparentent plus à celles qui ont eu cours entre la mi-19e s et le milieu 
du 20e s (Nicolussi, 2009a). 
Néanmoins la période autour de 4.2-4.0 ka apparait contrastée selon les enregistrements : 
l’enregistrement glaciaire est ambivalent car certains travaux mettent en évidence une période de 
contraction (Hormes et al, 2001 ; Joerin et al, 2006) alors que des avancées – dont certaines importantes 
– sont également relatées (Zumbühl et Holzhauser, 1988 : 233 ; Holzhauser, 2007 ; Holzhauser 2011, 
com. pers ; voir § 2.3.3.1). La forte instabilité climatique de la période 4.6-4.0 ka observée dans 
l’enregistrement palynologique d’un lac d’altitude autrichien est avancée par Schmidt et al (2002) 
pour expliquer ces désaccords apparents.
L’évènement « 4.2 ka » est connu pour être à l’origine des sécheresses les plus importantes de 
l’Holocène au Moyen-Orient et sur le pourtour méditerranéen mais sa signature spatiale est contrastée 
puisque des conditions plus humides ont prévalu durant cet épisode sur l’Europe au nord de ~40°N 
comme indiqué par les niveaux des lacs (Magny et al, 2009b). A partir de la fin du 5e millénaire BP 
un certain nombre de lacs du pourtour de l’arc alpin connaissent une hausse abrupte de leurs niveaux 
qui se maintiennent à un niveau élevé pendant les millénaires suivants (e.g. Magny et al, 2011b : Fig. 
1.1k-l). L’enregistrement du détritisme dans les lacs péri-alpins comme le lac du Bourget montre 
clairement une augmentation des apports dans la seconde moitié de l’Holocène après 4.2 ka (Fig. 
1.1m).
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Plusieurs périodes à climat humide et froid ponctuent le Néoglaciaire (e.g. 4.2, 3.5, 2.8, 1.5 ka). 
Le terme L.I.A.T.E.’s (i.e. Little Ice Age-Type Events) a été proposé pour qualifier ces évènements 
par analogie avec le dernier d’entre eux (Matthews et Briffa, 2005 ; Matthews et Dresser, 2008). Ils 
représentent des avancées glaciaires de plus en plus fréquentes entrecoupées de retraits relativement 
brefs dont l’analogue le plus récent est « l’Anomalie Climatique Médiévale » (MCA) (~850-1150 
AD). Ces épisodes froids multiséculaires vont culminer lors du Petit Age Glaciaire qui dura une 
grande partie du dernier millénaire (Grove, 2004). Cette dernière oscillation MCA/PAG a fait l’objet 
d’une littérature abondante, puisque son étude permet la mise en perspective du réchauffement actuel. 
La définition temporelle du PAG, concept basé sur l’enregistrement glaciaire mais qui a dérivé vers 
une acception climatique, varie selon les auteurs (Matthews et Briffa, 2005). Nous distinguerons un 
PAG s.l. (1150-1860 AD) basé sur l’émergence de preuves d’activité glaciaire dès la fin de la MCA 
(voir § 2.3.3), du PAG s.s. (1550-1860 AD) tel qu’il est décrit de façon classique (Grove, 1988).
1.1.2.4. Synthèse du climat holocène
Le climat du début de l’Holocène a ainsi atteint des niveaux thermiques proches de ceux du milieu 
du 20e s relativement tôt. Il a été marqué par quelques pulsations froides très abruptes mais de courte 
durée. La saisonnalité est très prononcée en comparaison de la seconde moitié de l’Holocène, avec 
une humidité globalement importante et de fréquents retours à des conditions froides jusqu’à 9.3 ka. 
Puis, des conditions très sèches ont prévalu jusque ~8.2 ka, avant que la transition Boréal / Atlantique 
ne soit à nouveau marquée par une forte humidité et une relative fraicheur. 
L’Holocène moyen souvent défini comme l’Optimum Climatique Holocène (Renssen et al, 2009) 
se caractérise par un climat chaud qui devient graduellement plus sec à partir de ~7 ka. La limite 
supérieure de la forêt est à haute altitude, tandis que les glaciers alpins connaissent une contraction 
qui ne sera plus atteinte par la suite, avant le 20e siècle.
Enfin, la seconde moitié de l’Holocène voit une baisse graduelle des températures et une 
recrudescence de l’activité hydrologique qui commence vers 5.8-5.5 ka, puis est plus marquée après 
~4.2-4.0 ka, en parallèle la limite des arbres s’abaisse fortement, sous l’influence conjuguée de 
facteurs climatiques et anthropiques. 
Pendant les derniers 4000 ans, les épisodes chauds et secs n’ont jamais été aussi longs que ceux 
du début et du milieu de l’Holocène tandis que plusieurs périodes fraiches et humides séculaires à 
millénaires se sont succédées.
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1.2. Les mécanismes du climat holocène
Le climat holocène, relativement stable, a néanmoins été marqué par de nombreux changements 
climatiques (Mayewski et al, 2004 ; Wanner et al, 2008). Leur faible amplitude (pas plus d’1°C à 
2°C) rend difficile la mise en évidence des facteurs déclencheurs. La plupart de ces changements 
climatiques sont vraisemblablement dus à la combinaison de forçages agissant sur des échelles de 
temps différentes, ainsi qu’aux rétroactions au sein du système climatique terrestre (Bradley, 2003).
Les forçages externes opèrent à différentes échelles temporelles : multimillénaire (forçage orbital), 
décennale à séculaire (variations de l’activité solaire) 
Davantage de complexité est introduite si l’on considère des forçages internes ponctuels qui peuvent 
se surimposer aux précédents sur des échelles décennale à interannuelle (e.g. forçage volcanique), 
et les processus de redistribution de l’énergie qui opèrent à l’intérieur du système climatique et qui 
constituent les forçages internes.
1.2.1 Les forçages externes
1.2.1.1. Le forçage orbital
Les paramètres orbitaux de la terre (excentricité, obliquité, précession) conditionnent pour partie 
la quantité d’énergie solaire arrivant au sommet de l’atmosphère. Ils varient dans le temps selon 
des périodicités connues et peuvent donc être calculés pour le passé de même que pour l’avenir 
(Milankovitch, 1941 ; Berger, 1978). 
L’insolation d’été (juillet) aux hautes latitudes de l’hémisphère nord a atteint un maximum vers 11 
ka (~ 40 W/m2 plus importante qu’aujourd’hui), et baisse ensuite au cours de l’Holocène. A l’inverse 
l’insolation hivernale a augmenté aux mêmes latitudes impliquant une diminution de la saisonnalité. 
Le schéma est inverse dans l’hémisphère sud avec un maximum d’insolation à la fin de l’Holocène 
(Fig. 1.2).
Fig. 1.2. Variations de l’insolation estivale pour différentes latitudes des deux hémisphères (Wanner, 
2009)
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C’est ce forçage qui expliquerait l’asynchronisme apparent entre les extensions glaciaires relatives 
des deux hémisphères (Koch et Clague, 2006 ; Schaefer et al, 2009) : des maxima holocènes auraient 
été atteints généralement à la fin de l’Holocène dans l’hémisphère nord mais au début/milieu de 
l’Holocène dans l’hémisphère sud. Mais les chronologies glaciaires sur lesquelles reposent ces études 
ne sont pas encore très bien contraintes, particulièrement dans l’hémisphère sud. De plus, l’impact 
climatique du forçage orbital a été atténué dans l’hémisphère sud par le rôle de l’océan dans les 
transferts de chaleur.
1.2.1.2. L’activité solaire 
Les observations directes de l’activité du soleil remontent au début du 17e s. Elles sont basées 
sur l’observation des tâches solaires, qui sont des concentrations du flux magnétique à la surface du 
soleil. Comme l’éclairement solaire total, ou irradiance totale (TSI), est corrélé positivement avec le 
nombre de tâches solaires plusieurs reconstitutions de ce paramètre existent pour les quatre derniers 
siècles (Hoyt et Schatten, 1998). La rareté voire l’absence de ces tâches définit les grands minima 
solaires qui ont ponctué le Petit Age Glaciaire (Eddy, 1976 ; Fig 1.3). Depuis la seconde moitié du 
20e s les tâches solaires sont nombreuses et indiquent une période d’activité solaire relativement 
inhabituelle à l’échelle de l’Holocène (Solanki et al, 2004).
La reconstruction de l’activité solaire au-delà de la période d’observation nécessite le recours à des 
sources indirectes comme la mesure des radionucléides cosmogéniques dans des archives naturelles 
(14C dans les cernes d’arbres, ou 10Be dans les carottes de glace ; Bard et al, 2000 ; Vonmoos et al, 
2006 ; Steinhilber et al, 2009 ; Fig. 1.3). Ces nucléides sont produits par l’intéraction des rayons 
cosmiques avec les particules de l’atmosphère. Le soleil module l’intensité des rayons cosmiques et 
donc la production des nucléides cosmogéniques en émettant un vent solaire. Plus le soleil est actif, 
Fig. 1.3. Comparaison de deux reconstitutions indépendantes de l’activité solaire depuis 800 AD 
basées sur des proxies différents : le 14C résiduel de la courbe de calibration INTCAL09 mesuré dans 
les cernes d’arbres (en rouge) (Reimer et al, 2009), et l’irradiance totale (TSI) déduite de la mesure 
du 10Be dans une carotte de glace antarctique (en vert) (Bard et al, 2000 ; 2007). Noter la concordance 
entre les deux séries, ainsi que l‘occurrence de grand minima solaires sur cette période (O : Oort, 
W : Wölf, S : Spörer, M : Maunder, D : Dalton). La courbe INTCAL a été inversée afin que les minima 
soient vers le bas.
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plus la déviation opérée par le vent solaire est importante (shielding effect), et plus faible est le flux de 
rayons cosmiques, et donc le taux de production des nucléides cosmogéniques. Les périodes froides 
correspondent donc à des périodes d’activité solaire réduite, et de forts taux de production.
En mesurant la concentration de 10Be dans la glace, et en soustrayant la composante liée aux 
changements d’intensité du champ géomagnétique, on obtient un enregistrement de la modulation 
solaire (Φ) (Beer et al, 2006). Les variations de ce paramètre sont concordantes avec celles du 14C 
résiduel (malgré les comportements géochimiques différents des deux isotopes), ce qui prouve qu’ils 
reflètent bien tous deux l’activité solaire (Fig. 1.3). Sur les 400 dernières années, cette reconstruction 
est également conforme aux observations des taches solaires.
La variabilité solaire n’a que récemment été considérée comme un forçage effectif important car 
on parlait jusqu’ici de « constante solaire » (1368 W/m2) à l’échelle interannuelle à décennale. Depuis 
que l’on mesure l’irradiance par satellites (1979), l’enregistrement montre de (faibles) variations : 
~0,1% pendant le cycle de 11 ans (~0,25 W/m2) (Frohlich et Lean, 2004). Si l’on considère les valeurs 
reconstruites pour le Minimum de Maunder (2,8 W/m2) (Lean, 2000), ou l’Holocène (~4-5 W/m2) 
(Bard et al, 2000), l’amplitude est encore plus importante, mais les incertitudes également. D’autres 
reconstitutions font état de valeurs beaucoup plus faibles pour l’amplitude des variations de la TSI sur 
ces deux périodes, respectivement 0,9 et 2 W/m2 (Steinhilber et al, 2009).
Du fait des rétroactions et des phénomènes d’amplification inhérents au système climatique 
terrestre (Van Geel et al, 1999), de faibles anomalies de l’éclairement solaire peuvent engendrer 
des boucles de rétroactions positives impliquant l’océan (arrêt de la circulation thermohaline, 
augmentation de la banquise) et entrainer un refroidissement plus important (Renssen et al, 2006). 
D’autre part l’occurrence de grand minimas solaires parait avoir un effet légèrement décalé (~10 ans) 
sur le climat (température) comme mis en évidence par Breitenmoser et al (2012) grâce à l’analyse 
spectrale de chronologies de cernes sur les deux derniers millénaires.
Durant les dernières décennies, un nombre croissant d’études paléoclimatiques ont établi une 
relation de causalité entre les variations de l’activité solaire et les épisodes froids et/ou humides 
Fig. 1.4. Comparaison entre l’activité solaire représentée par la fonction Φ de la modulation solaire 
déduite de la mesure du 10Be dans une carotte GRIP par Vonmoos et al (2006), et les décharges 
d’icebergs dans l’Atlantique Nord (Bond et al, 2001). Les deux enregistrements ont été lissés avec un 
filtre passe bas de 900 ans.
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d’échelle séculaire observés dans divers proxies de l’hémisphère nord (Denton et Karlén, 1973 ; 
Magny, 1993 ; 2004 ; Karlén et Kuylenstierna, 1996 ; Van Geel et al, 1998 ; Bond et al, 2001 ; 
Mauquoy et al, 2004 ; Hormes et al, 2006 ; Koch et Clague, 2006 ; Magny et al, 2010). La Figure 
1.4 illustre par exemple la corrélation entre l’activité solaire et les débâcles d’icebergs (IRD) dans 
l’Atlantique Nord identifiées d’après l’étude de carottes sédimentaires marines.
Des corrélations significatives entre les variations frontales des glaciers et les variations de la TSI 
ont également été mises en évidence sur différentes échelles temporelles pendant l’Holocène : les 150 
dernières années, le PAG, et les sept derniers millénaires (voir Hormes et al, 2006 et Nussbaumer et 
al, 2011). 
1.2.2 Les forçages internes
Les forçages internes au système climatique représentent les modes de redistribution de l’énergie 
à l’intérieur de la machine climatique terrestre par le bais des interactions existant entre l’océan, 
l’atmosphère et la cryosphère (e.g. circulation thermohaline) ainsi que des oscillations de haute 
fréquence du climat (e.g. NAO), ou bien des forçages ponctuels comme le forçage volcanique.
D’autre part l’Anthropocène étant proposé comme une nouvelle ère géologique, les activités 
humaines ont de plus en plus d’influence sur le climat terrestre, par le biais de deux actions différentes : 
un changement de l’occupation des sols, et le rejet de gaz à effet de serre.
1.2.2.1. Le rôle de l’océan
La circulation thermohaline (CTH) a un rôle majeur de régulation du climat de l’Atlantique Nord 
en redistribuant l’énergie des tropiques vers le pôle. Les courants de surface associés à la dérive 
Nord Atlantique réchauffent la zone polaire et repoussent la banquise vers le nord : les zones de 
formation d’eau profonde dans l’Atlantique nord sont ainsi marquées par une forte anomalie thermique 
positive. 
Durant le dernier cycle glaciaire, la CTH a oscillé entre trois modes (Rahmstorf, 2006) : un mode 
« chaud » similaire à l’actuel, un mode « froid » avec plongée des eaux profondes au sud de l’Islande, 
et un mode « arrêt » sans formation d’eau profonde, causé par d’énormes apports d’eau douce liés 
à la rupture périodique de la calotte groenlandaise (évènements de Heinrich) ou à la vidange de lacs 
proglaciaires, ces eaux douces de faible densité empêchant la formation des eaux profondes. Les 
modélisations d’un tel arrêt de la CTH indiquent un très fort refroidissement de l’Atlantique nord 
(Rahmstorf, 2002 ; Rennssen et al, 2007), d’autant plus fort que l’apport est proche des zones de 
formation des eaux profondes (i.e. Mer du Labrador et Mer du Groenland aujourd’hui). Mais cet arrêt 
entraine dans le même temps un réchauffement de l’hémisphère sud. C’est la raison de l’asynchronisme 
entre les oscillations climatiques du dernier cycle glaciaire entre les deux hémisphères.
L’influence de la CTH a été déterminante dans les changements climatiques abrupts (cycles de 
D/O) liés aux périodes glaciaires (Rahmstorf, 2002). Mais également à plusieurs reprises depuis la 
fin de la dernière glaciation. Ce mécanisme serait responsable de la péjoration du Dryas Récent, et à 
une échelle inférieure, des pulsations froides du début de l’Holocène : l’Oscillation Préboréale (PBO) 
causée par le drainage du Lac Glaciaire Baltique drainant la calotte fennoscandienne (Nesje et al, 
2004), et l’épisode 8.2 est le résultat d’une vidange brutale d’un lac proglaciaire drainant la calotte 
Laurentide (Barber et al, 1999 ; Alley et Agustsdottir, 2005). Pendant le reste de l’Holocène la CTH 
serait restée dans son mode « chaud » même si Denton et Broecker (2008) émettent l’hypothèse 
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de son affaiblissement progressif et d’oscillations millénaires de la CTH influençant le climat de 
l’hémisphère Nord. Ils s’appuient pour cela sur la corrélation qui semble exister à l’échelle du PAG 
entre les fluctuations de la banquise (qui serait un indice du mode de la CTH) et les périodes d’avancées 
glaciaires dans les Alpes, et même au Canada. La tendance de long terme à l’augmentation de la 
banquise après 3.7 ka (Bennike, 2004) irait dans le même sens.
1.2.2.2. L’Oscillation Nord Atlantique (NAO)
La NAO est la principale circulation atmosphérique synoptique de la région Nord Atlantique 
/ Europe (Wanner et al, 2001). En hiver, c’est ce mode de circulation dominant qui explique la 
variabilité des températures et des précipitations sur cette région, et donc sur les Alpes. La NAO 
est définie par un indice (NAOI) qui représente la différence entre les basses pressions subpolaires 
islandaises et l’Anticyclone des Açores. La phase positive (NAO+), qui correspond à un gradient 
barométrique supérieur à la normale, est caractérisée par des précipitations élevées sur le nord de 
l’Europe (Scandinavie), des conditions sèches sur l’Europe centrale, et un fort flux zonal. La phase 
négative (NAO-), qui correspond à un gradient plus faible que la normale, se caractérise par de fortes 
précipitations dans la région méditerranéenne. L’impact de la NAO sur les températures hivernales 
dépend de l’activité solaire (Gimeno et al, 2003) : dans des phases de maxima solaire, une NAO+ 
correspond à des températures hivernales plus élevées, mais dans les phases de minima solaires la 
relation n’est pas significative, voire inverse.
Comme cet indice n’est mesuré que depuis 1864, les reconstitutions sont basées sur des proxies 
sensibles au climat hivernal. Trouet et al (2009) ont reconstitués la NAO sur le dernier millénaire 
d’après des séries dendrochronologiques, et trouvent que la période médiévale (MCA) a été marquée 
par un mode NAO+ persistant. De même, Rimbu et al (2003) ont démontré que les températures de 
surface de l’océan (SST) qui ont décru dans l’Atlantique nord et augmenté sur l’est de la Méditerranée 
depuis le milieu de l’Holocène (6 ka) signale le passage d’une NAO positive à négative pendant la 
seconde moitié de l’Holocène.
Influençant plutôt le climat hivernal, la NAO va jouer sur les bilans de masse (b) glaciaires 
hivernaux en contrôlant l’accumulation. Les b des glaciers norvégiens les plus maritimes sont 
sensibles aux précipitations et donc très positivement corrélés aux phases NAO+ (Nesje et al, 2000 ; 
Nesje et Dahl, 2003), tandis que ceux des glaciers alpins seraient anticorrélés (Reichter et al, 2001 ; 
Six et al, 2001). C’est ce pattern spatial qui est à l’origine des avancées glaciaires asynchrones entre 
le sud de la Norvège et les Alpes pendant le PAG. Un mode positif a prévalu entre la fin du 17e s et le 
milieu du 18e s (hivers doux mais très humides sur la Scandinavie) entrainant un maximum glaciaire 
vers 1750 en Norvège (Nesje et al, 2008), tandis que cette période est caractérisée dans les Alpes par 
des températures basses mais des hivers relativement secs.
1.2.2.3. L’activité volcanique
Les éruptions volcaniques injectent à différents niveaux de l’atmosphère des tephras, des poussières 
et des gaz soufrés (SO2). Ces derniers se transforment rapidement en aérosols sulfatés dont seule 
la composante stratosphérique a une influence sur le climat, car la composante troposphérique est 
rapidement lessivée (Zielinski, 2000). Du fait de leur pouvoir d’absorption important, les aérosols vont 
bloquer ou réfléchir le rayonnement solaire et réchauffer la basse stratosphère, ce qui va contribuer 
à refroidir la troposphère et la surface terrestre, mais seulement en été. L’hiver suivant l’éruption est 
marqué par une anomalie positive (Fig. 1.5), car le réchauffement de la basse troposphère tropicale 
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induit une augmentation du gradient méridional de température stratosphérique et un renforcement 
du vortex polaire (Robock, 2000). Ce phénomène favorise l’occurrence de phases NAO positives 
amenant un flux océanique humide et doux sur l’Europe en hiver. 
Les acides sulfuriques troposphériques peuvent aussi agir comme des noyaux de condensation et 
favoriser la création de nuages qui auront tendance à augmenter l’albédo terrestre et donc refroidir les 
basses couches de l’atmosphère.
Fig. 1.5. Anomalies de températures estivales (a) et hivernales (b) de l’année suivant 16 éruptions 
tropicales majeures des 500 dernières années, en comparaison des 5 années précédents chaque 
éruption. Les années non-volcaniques sont représentées en noir ; les années volcaniques en bleu/
rouge. Les données de températures sont celles de la reconstitution de Luterbacher et al (2004) pour 
l’Europe centrale. Un refroidissement estival est visible après chaque évènement (moy : 0,48°C) tandis 
qu’une anomalie positive hivernale est notable dans de nombreux cas (moy : 0,73°C) (Fischer et al, 
2007).
Fig. 1.6. Comparaison entre les températures estivales reconstruites pour l’hémisphère nord (>20°N) 
depuis 1400 AD d’après la densité des séries de cernes, et les éruptions volcaniques connues ayant 
un indice d’explosivité (VEI) supérieur à 4 (Briffa et al, 2004).
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Selon la localisation des volcans les éruptions auront une aire d’influence différente : quasi globale 
s’ils sont proches des tropiques ; essentiellement hémisphérique s’ils sont situés aux moyennes 
latitudes. 
Les éruptions constituent un forçage thermique important, de l’ordre de quelques W/m2, qui peut 
entrainer un refroidissement de 0,6°C. Leurs effets peuvent se lire dans différentes archives naturelles 
rythmées qui permettent en outre une datation précise (Larsen et al, 2008) : densité ou largeur des 
cernes d’arbres (Briffa et al, 1998 ; D’Arrigo et al, 2001 ; Fig. 1.6), ou sulfates archivés dans les 
carottes de glace polaires. Ces dernières archives permettent de reconstituer les éruptions sur plusieurs 
dizaines de milliers d’années (Castellano et al, 2005 ; Gao et al, 2008 ; Fig. 1.7).
L’effet du volcanisme sur le climat est relativement bref, de l’ordre de 1 à 3 ans dans le cas 
d’une éruption isolée. En revanche, ce forçage a pu être significatif à l’échelle décennale durant 
certaines périodes de l’Holocène (e.g. lorsque plusieurs évènements se sont produits sur une courte 
période). C’est le cas pendant le PAG, avec une concentration d’évènements pendant les 15e s, 17e s 
et 19e, se surimposant à d’autres forçages (e.g. grand minima solaires) (Crowley et al, 2000 ; 2008 ; 
Breitenmoser et al, 2012). Les carottages polaires indiquent également une période de forte activité 
volcanique entre ~1150 et 1500 AD, ainsi que dans la première moitié de l’Holocène (Zielinski et al, 
1996 ; Castellano et al, 2005 ; Gao et al, 2008 ; Fig. 1.7). L’intégration du forçage radiatif volcanique 
par l’océan est également une raison expliquant la persistance du refroidissement induit par l’éruption 
(Stenchikov et al, 2009 ; Thompson et al 2009).
L’éruption volcanique la plus importante de la seconde moitié de l’Holocène est celle de 1258-59 AD, 
dont l’origine n’est pas connue (Stothers, 2000), mais qui n’aurait eu qu’un impact limité sur le climat 
(-0,4°K) eut égard à la quantité de matériel relarguée dans l’atmosphère (Timmreck et al, 2009). Cela 
pourrait éventuellement questionner sa localisation tropicale. Parmi les autres éruptions majeures de la 
période figurent celle de Santorin (Grèce) au début du 17e s BC (Friedrich et al, 2006), qui a eu un fort 
impact sur le climat de l’hémisphère nord, visible notamment dans les séries de cernes (épisode 1628-
1627 BC) (Baillie et Munro, 1988 ; Grudd et al, 2000). Vers 536 AD (localisation inconnue ; Baillie 
1994 ; 2008 ; Larsen et al, 2008) et en 1452-53 AD (Kuwae, Vanuatu ; Gao et al, 2006) eurent lieu deux 
autres grandes éruptions précédents les évènements mieux connus de la fin du PAG : le Huaynaputina 
Fig. 1.7. Concentration en sulfates d’origine volcanique au cours de l’Holocène dans le forage 
antarctique EPICA Dôme C (Castellano et al, 2005). Noter la forte densité d’évènements durant le 
dernier millénaire.
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(Pérou) en 1600-1601, le Laki (Islande) en 1783 et le Tambora en 1809 et 1815 (Indonésie).
On a vu que les éruptions volcaniques pouvaient avoir un effet à court terme sur le climat et 
les températures estivales. Néanmoins l’effet sur les fluctuations des glaciers n’est effectif que si 
plusieurs éruptions se succèdent rapidement ou si ce forçage opère conjointement avec un autre (e.g. 
pendant le PAG) ; car ce forçage de haute fréquence n’a pas un effet sur les bilans de masse assez 
durable pour entrainer une avancée glaciaire. 
1.2.2.4. Le forçage anthropique
Les modélisations permettent de faire la part des différents forçages responsables des variations du 
climat holocène. Selon ces travaux le réchauffement observé à partir du 20e s ne peut pas s’expliquer 
en totalité sans prendre en compte la composante anthropique (Jansen et al, 2007 ; Fig. 1.8). La hausse 
remarquable de la teneur en GES (CO2, CH4, N2O) observée depuis le début de l’ère industrielle (i.e. 
1750 AD) dans les carottes de glace ou par les mesures atmosphériques en est la preuve. 
La théorie controversée de Ruddiman (2003) d’un impact anthropique holocène précoce sur les 
GES et sur le climat n’a été que peu reprise. Néanmoins l’homme a eu relativement tôt un impact sur 
son environnement. Dans les Alpes ses activités sont attestées en altitude dès le Néolithique (7-6 ka) et 
Fig. 1.8. Températures simulées sur le dernier millénaire (d) par trois modèles climatiques selon les 
forçages indiqués dans le panneau supérieur (a-c). Les simulations figurées en trait épais incluent tous 
les forçages tandis que celles en trait fin n’incluent que les forçages naturels. Les températures simulées 
(couleur) sont comparées à des reconstitutions de température (basées sur des proxies climatiques, 
e.g. cernes d’arbres) dont la concordance est matérialisée par les valeurs de gris (Jansen et al, 2007). 
Noter l’incapacité de simuler le réchauffement sans la prise en compte du forçage anthropique.
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les défrichements significatifs ont commencé dès le Bronze moyen, notamment en lien avec l’activité 
métallurgique. Ces activités ont eu un impact environnemental non négligeable : abaissement de la 
limite supérieure des arbres, diminution du couvert végétal entrainant une sensibilité accrue des hauts 
bassins versants à l’érosion et aux évènements hydrologiques extrêmes (Giguet-Covex et al, 2012).
1.2.3.  Conclusion : une cyclicité holocène ?
1.2.3.1. Les causes des changements climatiques abrupts
Une distinction doit être faite entre les évènements du début de l’Holocène qui se sont produits 
alors que la déglaciation n’était pas achevée et qui sont en partie liés aux conséquences de celle-ci 
(Barber et al, 1999 ; Nesje et al, 2004) et les changements climatiques survenus pendant le reste de 
l’Holocène (i.e. Néoglaciaire).
Comme on l’a vu, plusieurs forçages se combinent pour produire ces changements. A l’échelle 
pluri-millénaire c’est le forçage orbital qui est prépondérant. A l’échelle séculaire/décennale l’activité 
solaire peut avoir un rôle mais il reste non prouvé pour Wanner et al (2008) car l’analyse spectrale 
des proxies solaires (14C, 10Be) ne correspond pas à celle des enregistrements paléoclimatiques, et ce 
malgré le nombre croissant de travaux arguant de l’impact majeur de l’activité solaire sur le climat 
(Denton et Karlen, 1973 ; Magny et al, 2004 ; Van Geel et al, 1999). 
 Nussbaumer et al (2011) ont trouvé que l’activité solaire avait un impact effectif sur le climat 
alpin (et donc sur les glaciers) à l’échelle millénaire (cycle de Hallstatt, ~2000 ans) mais seulement 
si certaines conditions s’additionnaient, notamment l’occurrence de grand minima solaires durant les 
minima de Hallstatt, comme pendant le PAG. 
Wanner et Butikofer (2008) proposent un schéma dynamique pour expliquer l’origine des 
périodes froides holocènes (Fig. 1.9). Il combine la baisse des températures due au forçage orbital à 
la baisse de l’activité solaire, qui entrainerait une augmentation de la banquise et un renforcement de 
Fig. 1.9. Principaux forçages à l’origine des évènements froids de la fin de l’Holocène, et rétroactions 
positives impliquant l’océan dans le maintien de ces conditions (Wanner et Bütikofer, 2008)
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l’anticyclone polaire. La formation des eaux froides serait ralentie dans l’Atlantique nord, induisant 
un ralentissement de la CTH et un refroidissement de cette région. Au cours du dernier millénaire il 
y a eu conjonction de tous les facteurs ce qui amène les modèles à simuler les températures les plus 
basses des 8000 dernières années (Renssen et al, 2006 ; Wanner et Bütikofer, 2008).
1.2.3.2. Des cycles holocènes « discutés »
La question de la cyclicité des périodes froides holocènes a été initialement mise en avant par le 
travail pionnier de Denton et Karlén (1973) qui identifiaient des cycles de ca.1500 ans d’après la datation 
d’avancées glaciaires en Scandinavie et en Alaska. Elle a connu un regain d’intérêt avec les travaux 
de G. Bond et de son équipe. Ces derniers mettaient en évidence, d’après des traceurs pétrologiques 
de glace dérivante dans l’Atlantique nord, neuf pics correspondant à des périodes froides, et reliaient 
cette cyclicité à l’activité solaire (Bond et al, 1997 ; 2001). Ces oscillations seraient en quelque sorte 
la poursuite des évènements de D/O avec une amplitude plus réduite en période interglaciaire.
Depuis, cet enregistrement a constitué une référence auxquels de nombreux proxies de l’hémisphère 
nord ont été corrélés. Wanner et Butikofer (2008) soulignent le fait que les mécanismes à l’origine de 
ces cycles ne sont pas bien connus, et Wanner et al (2011) concluent qu’une cyclicité holocène claire 
n’a pas encore pu être identifiée.
Récemment des travaux ont eu pour objectif de tester l’hypothèse de cette cyclicité en appliquant 
l’analyse spectrale et la technique des ondelettes à différents proxies (Bütikofer, 2007 ; Debret, 
2008). Ces techniques sont adaptées à la caractérisation des phénomènes non-stationnaires (dont les 
caractéristiques évoluent avec le temps) dans les séries temporelles. Les résultats plaident pour une 
combinaison de différents facteurs dont l’importance relative a varié au cours du temps. Debret et al 
(2007) affirment ainsi que certaines fréquences identifiées dans les enregistrements de l’Atlantique 
nord sont liées à l’activité solaire (cycles de ~2500 ans sur l’Holocène, et de ~1000 ans sur la première 
moitié de la période), mais que la principale serait due à un forçage interne de l’océan qui jouerait 
ainsi un rôle majeur sur la seconde moitié de l’Holocène (cycle de ~1600 ans). D’après l’analyse 
de différentes séries distribuées de façon homogène sur la planète, Debret et al (2009) et Wirtz et al 
(2010) ont identifiés une caractéristique spectrale commune à la majorité des proxies, indiquant une 
réorganisation majeure de la variabilité climatique à partir du milieu de l’Holocène (~5.5 ka). Ce 
changement serait lié à la stabilisation de la CTH à partir de cette période impliquant que dès lors la 
variabilité est principalement contrôlée par l’océan.
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2.1. La relation glacier / climat 
La sensibilité d’un glacier au changement climatique dépend de deux facteurs principaux : i) 
le climat régional (qui est reflété par le gradient de bilan de masse), et ii) la topographie locale 
(principalement l’hypsométrie des surfaces glaciaires) (Oerlemans, 2001). Ces deux facteurs se 
conjuguent et créent une diversité de « comportements glaciaires », même au sein d’un même massif. 
Il est donc difficile d’utiliser le glacier comme un indicateur climatique univoque sans prendre en 
compte la composante locale (Winkler et al, 2010). 
2.1.1. Le glacier, un témoin direct du climat…
2.1.1.1. Le bilan de masse
Le bilan de masse (b) représente la différence entre l’accumulation et l’ablation en un point du 
glacier sur une année glaciologique :
b = c – a                                                                                                                                           (2.1)
où le terme c correspond à l’accumulation et regroupe les précipitations solides (neige…), l’apport de 
neige par le vent, les avalanches, le regel de l’eau de surface…, et le terme a correspond à l’ablation 
(par fonte, évaporation ou sublimation). Le bilan net spécifique (bn) est le bilan annuel moyenné sur 
l’ensemble de la surface du glacier (en m eq. e. a-1).
Le bilan de masse représente la réponse immédiate et directe du glacier au forçage climatique. 
Fig. 2.1. Représentation schématique d’un glacier alpin et des différents paramètres permettant 
de caractériser ses fluctuations : la zone d’accumulation (A), la zone d’ablation (B), le front (C), la 
ligne d’équilibre glaciaire (ELA/LEG), l’épaisseur maximale (hmax), la longueur (L0), la variation de 
longueur (δL) et l’ablation au front (bt) (Haeberli, 1995).
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a. L’accumulation :
L’accumulation résulte de plusieurs phénomènes : chutes de neige directes, déflation éolienne, 
apports avalancheux… La mesure de l’accumulation neigeuse réalisée à la fin de l’hiver montre des 
apports beaucoup plus importants que les précipitations enregistrées en vallée (Vincent, 2002). La 
différence ne s’explique pas seulement par le gradient orographique mais également par le collectage 
des parois supraglaciaires. L’Avalanche Ratio permet de quantifier ce paramètre, très important pour 
les petits glaciers de cirque. Il représente le rapport entre la surface susceptible d’alimenter le glacier 
par avalanches (i.e. > 30°), et la surface du glacier (Hughes, 2010).
b. L’ablation :
En milieu tempéré le principal facteur d’ablation glaciaire est la fusion. Pour cerner ce mécanisme 
avec précision il faut prendre en compte le bilan énergétique de surface du glacier (Oerlemans, 
2001 :17) :
Ψ = Q (1-α) + Lin + Lout + Hs + HL + G      (W.m-2)                                                                    (2.2)
où Ψ est l’énergie disponible pour la fusion de la glace, Q est le rayonnement solaire courte longueur 
d’onde, α est l’albédo, Lin et Lout sont respectivement le rayonnement de grande longueur d’onde 
absorbé et émis (par l’atmosphère, les surfaces rocheuses), Hs est le flux turbulent de chaleur sensible 
(dus aux échanges thermiques locaux à l’interface glacier/atmosphère), HL est le flux turbulent de 
chaleur latente (résultant des différents changements d’état de l’eau) et G est le flux de chaleur du à la 
conduction et la convection dans et en dehors du glacier. De manière générale, le rayonnement net (Q 
(1-α) + Lin + Lout) est le plus important, et la forte valeur de Q indique une faible nébulosité. En climat 
continental, le rayonnement net expliquera la majorité de Ψ,  tandis qu’en climat maritime Hs et HL 
expliqueront une part plus importante de l’ablation (humidité et fréquence du vent plus importante).
La fraction du rayonnement solaire réfléchi par une surface correspond à l’albédo. Il diminue 
lorsque le névé de l’année fond et fait place à la glace. Cette grande variabilité spatiale et temporelle 
de l’albédo de surface est très importante car elle conditionne pour partie les taux d’ablation (Vincent 
et Vallon, 1997, Sugiyama et al, 2011). 
L’angle d’incidence, ainsi que la répartition spatiale du rayonnement solaire, est un contrôle majeur 
de l’ablation. En versant nord il sera plus important sur les surfaces sub-planes (où se trouvent les 
zones d’ablation des glaciers) que dans les zones à forte pente. Les disparités spatiales du rayonnement 
sont fonction de l’orientation. Les valeurs moyennes annuelles de rayonnement mesurées en versant 
nord se situent autour de 96 W/m² (à l’altitude de la LEG), mais atteignent 630 W/m² en versant sud 
(Pyrénées centrales, N42° ; Chueca et Julián, 2004). 
c. Sensibilité climatique du bilan de masse
Le gradient de bilan de masse (δb/δH) désigne le gradient de b en fonction de l’altitude. Il est de 
l’ordre de ~0,7-0,8 m eq.e (100 m)-1 dans les Alpes (Haeberli et Hoelzle, 1995) et s’explique pour une 
grande part par le gradient thermique altitudinal et la variabilité de l’albédo. Il est également influencé 
par des facteurs locaux comme la couverture de débris ou les secteurs de suraccumulation neigeuse, 
etc… (Benn et Lehmkuhl, 2000).
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Les gradients de bilan de masse peuvent être considérés en première approximation comme 
linéaire, avec un gradient d’ablation plus important que le gradient d’accumulation (Fig. 2.2B). 
Différentes méthodes sont utilisées pour modéliser le bilan de masse et sa sensibilité aux variations 
climatiques :
  - Les modèles dits « degrés jours » permettent d’estimer les deux termes du bilan de masse à partir 
des données météorologiques de vallée. L’accumulation est reconstituée grâce aux précipitations 
hivernales, et l’ablation par le biais de la somme des températures estivales positives. Ces modèles 
peinent à reconstituer l’ablation mesurée si l’on n’intègre pas la valeur moyenne de l’albédo (Vincent, 
2002).
  - La modélisation du bilan énergétique de surface demande un grand nombre de paramètres 
météorologiques (Eq. 2.2), et glaciologiques en entrée. Le bilan de masse est ensuite calculé en 
prenant en compte l’accumulation hivernale et la glace nécessaires pour balancer la quantité d’énergie 
disponible. Klok et Oerlemans (2002) ont développé un modèle de ce type spatialisé à l’ensemble du 
glacier de Morteratsch, et ont montré l’importance de la topographie sur la distribution spatiale du 
bilan énergétique, et donc sur le bilan de masse.
Oerlemans et Reichert (2000) ont développé un modèle reliant les données météorologiques 
mensuelles au bilan de masse. Il permet de déduire la sensibilité du bilan de masse à des variations de 
température et de précipitations, selon les mois de l’année. 
Fig. 2.2. (A) Gradients de bilans de masse de glaciers appartenant à différentes régions climatiques 
Les gradients les plus forts sont ceux des glaciers maritimes. Noter les différences d’altitude des 
LEG (Oerlemans, 2001) ; (B) Gradient de bilan de masse moyen et son approximation avec un 
gradient linéaire, pour le South Cascade glacier (Chaine des Cascades, USA). Le gradient est plus 
important dans la zone d’ablation (Meier et Tangborn, 1965). Dans les deux cas les données de bilans 
de masse sont des moyennes sur plusieurs années.
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La Figure 2.3 permet de visualiser l’importance relative des deux paramètres selon le contexte 
climatique. Pour Nigardsbreen (Norvège) les précipitations hivernales sont beaucoup plus importantes 
que les précipitations estivales qui tombent sous forme de pluie sur tout le glacier, ce qui n’est pas 
le cas pour Hintereisferner (Autriche) où elles tombent sous forme solide même en été et ont un 
impact sur le bilan de masse. Cette modélisation montre l’influence des précipitations annuelles sur la 
sensibilité des bilans de masse aux températures et aux précipitations. La sensibilité du bilan de masse 
est proportionnelle au  turnover annuel, c’est-à-dire qu’elle est plus importante pour les glaciers 
maritimes au fort gradient de bilan de masse.
Vincent (2002) a également testé la sensibilité climatique des bilans de masse du glacier de Saint 
Sorlin sur la période 1907-1999. Ses calculs montrent que le volume du glacier serait resté stable 
sur la période si les températures moyennes estivales avaient été inférieures de 0,75°C, ou si les 
précipitations hivernales avaient été supérieures de 20 %. Bien que les réponses des glaciers ne soient 
pas linéaires cela indique qu’une augmentation des précipitations hivernales de 25-30 % pourrait 
compenser une hausse des températures de 1°C.
2.1.1.2. La ligne d’équilibre glaciaire (LEG)
a. Signification climatique
La LEG sépare la zone d’accumulation (Ac) de la zone d’ablation (Ab) et représente l’isohypse 
sur laquelle bn = 0 à la fin de la saison glaciologique. Elle constitue donc la limite inférieure de 
l’englacement « instantané », i.e. de la zone favorable au maintien d’un glacier (Lie et al, 2003), et 
reflète le climat régional (températures estivales et accumulation neigeuse).
Comme il existe une corrélation entre le bilan de masse et l’altitude de la LEG, sa variation 
interannuelle représente une estimation fiable de la variation du bilan de masse (Braithwaite, 1984 ; 
Rabatel et al, 2008). Les valeurs de LEG connaissent une très forte variabilité interannuelle (plusieurs 
centaines de mètres). Or, pour utiliser la LEG comme indicateur climatique et calculer ses variations 
séculaires (de l’ordre de quelques dizaines de mètres) il faut utiliser une valeur de LEG plus stable, 
basée sur un glacier « théoriquement » à l’équilibre, et notée LEG0 (steady-state ELA). La valeur 
retenue est donc souvent la moyenne des mesures de bilans de masse sur plusieurs années (Benn et 
Fig. 2.3. Sensibilité mensuelle du bilan de masse spécifique à une augmentation de 1K des 
températures (panneau de gauche) ou de 10% des précipitations (panneau de droite). Les trois 
glaciers sont situés sous des climats contrastés en terme de continentalité  (A: Nigardsbreen, Norvège 
; B: Hintereisferner, Autriche ; C: Abramov, Kirghistan ; Oerlemans et Reichert, 2000).
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Lehmkuhl, 2000 ; Zemp et al, 2007 ; Kern et Laszlo, 2010 ; Fig. 2.4).
Les conditions climatiques au niveau de la LEG ont été modélisées de façon empirique pour un 
grand nombre de glaciers sous la forme d’une fonction exponentielle reliant les précipitations et la 
température (e.g. Ohmura et al, 1992). Cette relation permet de reconstituer l’un des paramètres si une 
hypothèse est formulée – ou si une reconstitution indépendante existe – pour le second. Elle est donc 
utilisée pour des reconstitutions paléoclimatiques basées sur le calcul de la LEG correspondant à des 
stades glaciaires anciens (Carr et al, 2010).
En l’absence de mesure de bilans de masse, l’existence d’un ratio ~constant entre la surface de 
la zone d’accumulation et la surface du glacier a été proposé, permettant de calculer l’altitude de 
la LEG. Cette méthode (AAR pour Accumulation Area Ratio, ~2 :1), est souvent reprise malgré le 
fait que les valeurs réellement mesurées montrent une forte variance sur des glaciers à l’équilibre 
(Furbish et Andrews, 1984 ; WGMS, 2008). Lorsque l’AAR présente des valeurs faibles (<30%), ou 
que la LEG remonte au dessus de la limite du glacier sur une longue période (i.e. tout le glacier est en 
zone d’ablation), le glacier est en déséquilibre et condamné (Pelto, 2010).
La sensibilité climatique de la LEG a été évaluée dans les Alpes par modélisation du bilan de 
masse (Paul et al, 2008), et par calcul des ΔLEG entre des stades glaciaires de référence (Maisch et 
al, 1999). Elle serait de ~125-140 m °C-1. Vincent (2002) trouve des valeurs plus faible de l’ordre de 
60-70 m °C-1, et explique la différence par le fait que l’AAR n’est pas forcément constant et que les 
stades utilisés pour son calcul ne corresponde pas forcément à des glaciers à l’équilibre.
Certains paramètres locaux (topographie, exposition, pente…) ont parfois une telle influence sur 
le bilan de masse qu’ils permettent le maintien d’un englacement bien en deçà de la valeur régionale 
de la LEG (Nesje, 1992 ; Hughes, 2010 ; Fig. 2.5). De telles anomalies rendent difficile le calcul de 
la LEG et son interprétation climatique, de même que l’interprétation climatique des fluctuations 
du glacier (Hughes, 2008). La persistance de glaciers dans un contexte aussi défavorable dépend de 
différents paramètres qu’il est possible de quantifier (e.g. Kuhn, 1995 ; Hughes, 2008). Le principal 
étant la sur-accumulation due aux avalanches provenant des raides parois encaissantes.
Fig. 2.4. Relation linéaire entre la LEG et bn pour le Vernagtferner (Ötztal, Autriche) sur la période 
1971-1990. La LEG0 calculée, 3076 m, correspond à un bilan de masse nul, c’est-à-dire un état 
d’équilibre « théorique » du glacier (Zemp et al, 2007). Noter la forte variabilité interannuelle de la 
LEG.
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b. Signification géomorphologique
Le glacier est un agent d’érosion, et de transport sédimentaire. La LEG représente la limite 
supérieure de la zone ou le dépôt va l’emporter sur le transport. En zone d’accumulation le flux de 
glace érode le substratum car il est orienté vers le lit du glacier, alors qu’en zone d’ablation il est 
orienté vers la surface. 
Fig 2.6. Coupe schématique d’un glacier de cirque. Les flèches représentent les vecteurs de vitesse 
d’écoulement. Noter la zone d’accumulation concave et la zone d’ablation convexe (Dahl et al, 
2003).
Fig. 2.5. Illustration schématique de l’influence du relief sur la différence d’altitude entre les 
différentes formes de LEG. 
TP-ELA : Température-Précipitation, TPW-ELA : Température-Précipitation-Vent, CTP-ELA : 
Climatique-Température-Précipitation, AIG : Altitude d’englacement instantané, GBS (Glacial 
Buildup sensitivity) : représente la distance entre le sol et l’altitude où les conditions sont favorables à 
la formation d’un glacier (voir Lie et al, 2003 pour une explication détaillée des concepts associés).
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Théoriquement, la LEG correspond donc à la zone d’érosion maximale car à la fois la vitesse, et 
la masse de glace, y sont les plus importants (Fig. 2.6). 
Comme l’ablation devient effective au niveau de la LEG le dépôt marginal des sédiments 
commence dans cette zone. La limite amont des moraines latérales coïncide donc approximativement 
avec la LEG0.
c. Méthodes de reconstitution
Dans de nombreux cas la LEG doit être estimée : i) glaciers actuels pour lesquels aucune mesure de 
bilan de masse n’est disponible, ii) paléo-glaciers dont les contours sont reconstitués grâce à l’héritage 
morainique (Lukas, 2006). La LEG d’un glacier à l‘équilibre étant un indicateur des conditions 
climatiques, sa reconstitution permet la quantification de données paléoclimatiques correspondant au 
climat responsable du dépôt des moraines. La différence entre la LEG (sub)actuelle et les paléo-LEG 
permet de déterminer l’ampleur de la perturbation climatique et d’établir des corrélations spatiales 
entre les stades glaciaires.
Les méthodes de reconstitution peuvent se diviser en trois types selon leur complexité et la 
disponibilité des données nécessaires : 
i) Les plus simples ne nécessitent que des données d’altitude facilement accessibles : AWMA, 
MELM… 
ii) L’AAR repose sur l’hypothèse d’un ratio constant entre la zone d’accumulation et la zone 
d’ablation, et sur une hypsométrie constante.
iii) Les plus complexes (BR/AABR) reposent sur le présupposé que les zones du glacier les 
plus éloignées de la LEG sont celles qui ont le plus de poids dans le calcul de celle-ci, car 
l’accumulation et l’ablation y sont les plus importantes. Elles prennent donc explicitement 
en compte le gradient de bilan de masse, et l’hypsométrie du glacier.
i) La méthode AWMA (Area-Weighted Mean Altitude) repose sur le fait que l’altitude médiane du 
glacier est une approximation assez précise de la LEG (Braithwaite et Raper, 2009 : 130), notamment 
pour les petits glaciers de cirque (Hughes, 2008 ; 2010). 
La MELM (Maximum Elevation of Lateral Moraine) considère l’altitude des racines des  moraines 
latérales comme une valeur minimale de LEG car l’ablation et donc le dépôt de sédiments ne peuvent 
se produire que sous la LEG. Néanmoins elle ne prend pas en compte la remobilisation post-dépôt par 
les processus de versants et sous-estime donc souvent l’altitude de la LEG. 
ii) L’AAR est la méthode qui a été la plus utilisée (Benn et Lehmkuhl, 2000). Les valeurs 
couramment citées pour des glaciers de vallée sont comprises entre 0,5 et 0,8. Sur la base d’un 
échantillon de glaciers des Alpes orientales, Gross et al (1977) ont proposé un ratio de 0,67 comme 
représentatif d’un état d’équilibre dans cette région. Cette valeur a été largement reprise dans les 
Alpes pour comparer les valeurs de dépression de la LEG (∆LEG) depuis le DMG (Maisch, 1982 ; 
Maisch et al, 1999 ; Kerschner et Ivy-Ochs, 2008). Néanmoins ces valeurs donnent des résultats 
peu convaincants pour les petits glaciers dont les termes du bilan de masse et les caractéristiques 
géométriques diffèrent fortement des glaciers de vallée. Récemment, Kern et László (2010) ont 
évalué les AAR pour différentes classes de taille et trouvé une corrélation significative entre ces deux 
paramètres (Fig. 2.7). Ils en déduisent des recommandations pour des valeurs d’AAR destinés à la 
reconstitution des petits paléo-glaciers. Une valeur de 0,44 serait pertinente pour les glaciers <1 km2. 
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Cette valeur s’explique par le fait que le contrôle topographique est tel sur ces glaciers qu’ils n’ont 
pas besoin d’une zone d’accumulation importante pour maintenir leur équilibre.
iii) La méthode BR ou AABR (Furbish et Andrews, 1984 ; Benn et Gemmel, 1997 ; Osmaston, 
2005 ; Rea, 2009) postule que les gradients d’ablation et d’accumulation sont linéaires et que leur 
ratio est connu. Des ratios d’équilibre compris entre 1,5 et 2 (i.e. le gradient d’ablation est 1,5 ou 2 
fois plus important que le gradient d’accumulation) seraient représentatifs des glaciers tempérés des 
moyennes latitudes (Rea, 2009). Par ailleurs, l’hypsométrie du glacier doit avoir été reconstituée. Le 
calcul de la LEG demande alors de déterminer les surfaces relatives de l’Ac et de l’Ab qui satisfassent 
ce ratio.
Dans la pratique, plusieurs valeurs de LEG calculées avec différentes méthodes sont souvent 
reportées (Ballantyne, 2007 ; Schindelwig, 2010), et la moyenne est parfois considérée comme 
représentative (Benn et al, 2005) ; bien que les résultats d’une seule méthode pertinente soient 
considérés comme plus fiables (Carr et al, 2010).
2.1.2. …mais un enregistrement filtré
2.1.2.1. Le contexte topographique
La topographie locale intervient à différentes échelles spatiales et temporelles dans le lien qui 
existe entre le climat et la réponse du glacier (Fig. 2.8). Elle influence : (1) l’accumulation par le 
biais de la redistribution des précipitations par le vent et les avalanches (Kuhn, 1995), et (2) le bilan 
énergétique de surface, dépendant de l’exposition à la radiation solaire incidente (Chueca et Julián, 
2004).
Fig. 2.7. Relation Surface / AAR0  pour les glaciers alpins et pyrénéens (n=15) pour lesquels de 
longues séries de bilans de masse sont disponibles (d’après Kern et László (2010), augmenté : 
données WGMS).
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La topographie va également conditionner l’adaptation géométrique du glacier à une variation 
du bilan de masse car elle détermine (3) l’étendue du glacier, son hypsométrie (i.e. la distribution 
des surfaces par tranche altitudinale) et donc la répartition du bilan de masse selon l’altitude ; et (4) 
les caractéristiques de l’écoulement (vitesse, épaisseur de la glace…) par le biais des contraintes 
basales.
L’hypsométrie représente la composante locale/individuelle, ou topographique, de la sensibilité du 
glacier aux changements climatiques, alors que le gradient de bilan de masse (cf § 2.1.1.1.) représente 
la composante régionale (Kuhn, 1990). 
Ces caractéristiques topographiques conditionnent dans une certaine mesure la réponse du glacier à 
un changement du climat. Selon le contexte topographique et l’hypsométrie une variation donnée de 
la LEG n’aura pas les mêmes conséquences sur l’ajustement géométrique du glacier, et sur la position 
du front (Fig. 2.9). 
Certains glaciers auront un front qui remontera plus vite (e.g. D) du fait d’un « seuil » dans la 
courbe hypsométrique qui se trouvera désormais à une altitude inférieure à la LEG. C’est le cas des 
glaciers de plateau avec un émissaire (grande zone d’accumulation relativement proche de la LEG 
drainée par une langue glaciaire étroite). C’est également le cas pour des glaciers très plats. 
Fig. 2.8. L’influence de la topographie sur le lien Climat / Enregistrement glaciaire. (A) Influence de 
la topographie sur les termes du bilan de masse glaciaire ; (B) Rôle de la topographie dans l’adaptation 
géométrique du glacier aux variations du bilan de masse, qui se traduit dans l’enregistrement glaciaire. 
L’enregistrement glaciaire étant utilisé pour reconstituer le climat régional. Voir le texte pour les 
explications (Furbish et Andrews, 1984).
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D’autres glaciers connaitront (pour une même variation du climat) un retrait modéré du front 
(e.g. E). Dans un même massif (i.e. même climat), cette diversité des réponses frontales conditionnée 
par la topographie peut être utilisée pour obtenir une information climatique si elle est évaluée 
collectivement (Furbish et Andrews, 1984). C’est la démarche suivie par Oerlemans (2007) qui a 
montré que des glaciers très proches n’ayant pas les mêmes caractéristiques topographiques peuvent 
être utilisés pour reconstituer une même histoire climatique – malgré des séries de variations de 
longueur très différentes – et d’en déduire les temps de réponse.
Pelto et Hedlund (2001) rapportent le cas de deux glaciers partageant la même zone d’accumulation, 
dont les fronts sont à la même altitude, mais qui n’ont pas réagi de la même manière à une courte 
péjoration climatique dans les années 1940, du fait d’une pente de la langue différente. La Figure 
2.10 illustre ces différences de réaction pour deux glaciers proches : celui dont la surface moyenne 
se situe à plus haute altitude (Kesselwandferner) a pu « profiter » d’une courte période de conditions 
climatiques favorables au bn durant les décennies 1960-1980. A l’inverse, celui dont les surfaces 
sont distribuées de façon plus homogène, (altitude moyenne du glacier plus faible – Hintereisferner), 
a enregistré des bn seulement légèrement positifs, et sur une période plus courte, insuffisants pour 
provoquer une avancée du front.
La topographie intervient donc comme modulatrice du climat régional et est un des éléments à 
prendre en compte dans l’interprétation climatique de l’enregistrement glaciaire.
Fig. 2.9. Relation entre l’altitude du front et la LEG pour cinq glaciers schématiques dont la 
planimétrie est représentée (Furbish et Andrews, 1984)
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2.1.2.2 Les variations de longueur
La réaction d’un glacier au changement climatique est complexe et met en œuvre une chaine de 
processus : bilan énergétique => bilan de masse => géométrie/écoulement => variation de longueur 
(Haeberli, 1994). 
De nombreux essais de modélisation du fonctionnement des glaciers et de leur réponse au climat 
ont été menés avec des modèles plus ou moins complexes. Les modèles analytiques simples nécessitent 
peu d’entrées, considèrent une géométrie constante, et sont donc applicables à un grand nombre de 
glaciers. Les modèles numériques d’écoulement visent à reconstituer la géométrie du glacier de façon 
réaliste et sont applicables à un seul glacier en raison des données nécessaires en entrée (topographie 
précise du lit, données de bilan de masse).
La sensibilité (« quelle est la sensibilité du glacier au changement climatique ? »), et le temps 
de réaction (« à quelle vitesse s’adapte-t-il ? ») sont deux paramètres bien distincts qui permettent 
de caractériser la réponse du glacier à une perturbation climatique (Oerlemans, 2008). La sensibilité 
climatique (δL/δT)  relie les changements de longueur au changement de température. Elle est donnée 
par (Oerlemans, 2001 : 61) :
                                                                                                                                 
(2.3)
                                                                                  
où γ est le gradient de température (généralement fixé à 0,007 K m-1) et s est la pente moyenne (~ 
0,1 à 0,2 pour les grands glaciers de vallée). Plus un glacier sera plat, plus il sera « sensible » et donc 
adaptés pour Oerlemans (1989) à l’étude des changements climatiques. Ces valeurs impliquent des 
reculs de 1 à 3 km pour une hausse de 1 K. Cet ordre de grandeur correspond aux observations faites 
dans les Alpes depuis la fin du PAG.
Fig 2.10. (a) Hypsométrie des glaciers voisins Kesselwandferner et Hintereisferner (Autriche) en 
1985 ; et, (b) bn cumulés des deux glaciers sur le 20e s. Kesselwandferner a avancé de 266 m entre 
1966 et 1985 en réponse a une série de bn positifs, alors qu’Hintereisferner a reculé sur toute la 
période, malgré quelques bilans positifs (Winkler et al, 2010, d’après Kuhn et al, 1985).
dT
dL = c $ s
2
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Les figures 2.11 et 2.12 présentent le schéma conceptuel proposé par Haeberli (1994) et Haeberli et 
Hoelzle (1995), d’après Jóhannesson et al (1989), pour rendre compte de l’ajustement de la longueur 
du glacier suite à une perturbation climatique, et du temps nécessaire à cet ajustement.
Une baisse brutale de la LEG (δLEG) entraine un changement immédiat du bilan de masse 
spécifique (δb). Après un temps de réaction (tr) qui suit le changement de b, la longueur du glacier 
(L0) va commencer à changer et atteindre un nouvel équilibre (L0 + δL) après un temps de réponse 
(ta) (Fig 2.11). La variation de longueur est donc une réponse indirecte, filtrée, et retardée dans le 
temps, du glacier au forçage climatique. 
Fig. 2.11. Représentation schématique de la réaction d’un glacier à un abaissement de la ligne 
d’équilibre (LEG) et une augmentation du bilan de masse (b) en fonction du temps : La longueur (L) 
atteint une nouvelle position d’équilibre (L + δL) avec b=0 après un temps de réaction initial (tr) et le 
temps de réponse (ta). Le bilan de masse moyen pendant ta est environ ½* δb (Haeberli, 1994).
Fig. 2.12. Profil longitudinal schématique de la langue glaciaire avant et après la réponse complète 
à un changement radical de la LEG et du b : l’excès de masse due à la perturbation (δb) sur la 
longueur initiale du glacier (L0) doit être compensée par l’ablation au front (bt) sur la portion gagnée 
par le glacier (δL).
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Après la réponse complète, on a selon le modèle de continuité de Nye (1960) :
                                                                                                                        (2.4)
où bt est l’ablation annuelle au front du glacier. Cela signifie que pour un changement de bilan de 
masse donné, la variation de longueur est fonction de la longueur d’origine du glacier (L0), et que 
ce changement de bilan de masse peut être calculé d’après les variations de longueur (qui sont les 
données les plus facilement accessibles) avec :
(2.5)
Pendant le temps de réponse, le bilan de masse va tendre progressivement vers 0, de façon à ce 
que le bilan de masse moyen <b> pendant tr soit proche de 0,5*δb (Fig 2.11). Les choses s’avèrent 
donc relativement simples quand l’on considère une échelle de temps supérieure à celle nécessaire 
à un glacier donné pour ajuster sa géométrie après un changement climatique. Les bilans de masse 
séculaires estimés de cette façon, <b>, peuvent être comparés avec les quelques longues séries de 
bilans de masse mesurés, et donnent des résultats très cohérents (voir Haeberli et Holzhauser, 2003 ; 
Hoelzle et al, 2003 ; 2007). La principale limite de ce type d’approche étant la résolution temporelle 
limitée par le temps de réaction du glacier. Pour le glacier d’Aletsch, les bn ont été reconstitués de 
cette manière au pas de 50 ans (Fig. 2.13).
D’autres études ont aussi utilisés les séries de fluctuations de longueur des glaciers pour reconstituer 
l’histoire climatique (LEG ou températures) par modélisation inverse (e.g. Klok et Oerlemans, 2003 ; 
Oerlemans, 2005). Elles se basent sur le lien qui existe entre la perturbation du bilan de masse et 
le comportement du front. Néanmoins ce lien peut être différent dans des contextes extrêmes, e.g. 
période de très forts taux d’ablation du début du 21e s (Winkler et Nesje, 2009).
Fig. 2.13. Reconstitution des bilans de masse moyens au pas de 50 ans d’après les fluctuations de 
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2.1.2.3. Le temps de réponse
Ce terme n’est pas clairement défini dans la littérature et recouvre différentes échelles temporelles 
et différents mode de calcul. L’intervalle d’équilibre (« equilibrium time ») (Bahr et al, 1998) est 
l’intervalle pendant lequel le glacier passe d’un état d’équilibre de référence à un autre état d’équilibre, 
suite à un changement significatif du bilan de masse. Il représente le temps nécessaire au glacier pour 
adapter sa géométrie (volume, longueur…) à ce changement. L’ajustement en terme de volume étant 
plus rapide que l’ajustement en longueur. 
Néanmoins les glaciers « réels » répondent à un climat toujours changeant et n’atteignent jamais un 
état d’équilibre après une perturbation. C’est pourquoi l’intervalle caractéristique considéré la plupart 
du temps pour le calcul du temps de réponse est le e-folding timescale (Jóhannesson et al, 1989 ; 
Oerlemans, 2001). L’approche d’un nouvel état d’équilibre se fait de façon exponentielle. Avec cette 
échelle le temps de réponse « longueur », tL (ou « volume », tv) est donc le temps nécessaire pour 
atteindre (1-e-1) (~2/3) du changement total de longueur, ΔLtot  (ou de volume, ΔVtot) provoqué par la 
perturbation du bilan de masse Δb.
Les observations et modélisations montrent que pendant une avancée glaciaire la géométrie de 
la zone d’accumulation ne varie pas beaucoup, i.e. le gain d’épaisseur dans la zone d’accumulation 
est faible, comparé aux changements dans la zone d’ablation (Schwitter et Raymond, 1993). De plus 
la forme de la langue reste à peu près la même. Considérons donc que toute la zone d’ablation est 
« déplacée » vers l’aval de la distance δL, dans sa nouvelle position d’équilibre. La taille de l’espace 
« vide » qui se forme au niveau de la LEG, là où le glacier est le plus épais, est égale à hm . δL (avec 
hm = épaisseur maximale du glacier au niveau de la LEG, et δL = L0 . δb / bt). Cet espace représente la 
différence de volume entre les deux stades (Fig. 2.14).
Le temps nécessaire au comblement de ce « vide », noté tV (Volume Time Scale), est une bonne 
approximation du temps de réponse, c’est à dire du temps mis par le glacier pour ajuster sa géométrie 
à la perturbation du bilan de masse δb (dont la moyenne à la surface du glacier est notée <δb>). Il est 
défini par (Jóhannesson et al, 1989) :
                                                                                                                                 
Fig. 2.14. Représentation géométrique schématique des termes permettant le calcul du temps de 
réponse. Pendant une avance δL, la masse qui doit être ajoutée au glacier est approximativement       
δL . hm (Jóhannesson et al, 1989 ; Hooke, 2005).
(2.6)tV = dB
dV
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où δV est la différence de volume entre l’état d’équilibre initial et l’état d’équilibre qui suit la 
perturbation du bilan de masse δb, et δB est l’intégrale de la perturbation du bilan de masse sur la 
surface du glacier.
Pour atteindre un nouvel « état d’équilibre » (ou plutôt s’en approcher), le gain de masse provoqué 
par la perturbation doit être compensé par la perte de masse au terminus (i.e. la longueur gagnée par 
le glacier), comme montré sur la figure 2.12 :
δb L0 = bt δL                                                                                                                               (2.7)
donc :
                                                                                                          (2.8)
Comme δB = L0 . <δb>, en combinant les équations (2.6) et (2.8), on a :
                                                                                                                             
(2.9)
où hm est l’épaisseur caractéristique du glacier (au niveau de la LEG, où elle est souvent maximale), 
et (-bt) l’ablation annuelle au front du glacier. Comme mentionné dans la publication originale, cette 
formule donne seulement une estimation de l’échelle temporelle.  Les termes ne sont pas définis 
précisément, variables dans le temps (bt), et rarement réellement mesurés (hm). 
D’autre part elle sous-estime dans certains cas le temps de réponse réel (parfois d’un facteur 2 à 
3), comme le montrent les sorties de modèles analytiques et numériques (e.g. Oerlemans 1997 ; 2001 ; 
2007 ; Raper et Braithwaite, 2009 ; voir Tab. 2.1 : e.g. Pasterze). Une des raisons est l’absence de 
prise en compte des changements hypsométriques causés par la perturbation (mass balance-elevation 
feedback), i.e. une perturbation positive du bilan de masse entraine une hausse de l’altitude moyenne 
du glacier qui va avoir un impact positif sur le bilan de masse. La perturbation finale pourra ainsi être 
plus importante que la perturbation initiale, et donc allonger le temps de réponse.
Par la suite la formule a été modifiée pour prendre en compte ce paramètre (Harrison et al, 2001 ; 
Oerlemans, 2001 ; Raper et Braithwaite, 2009) qui augmente sensiblement le temps de réponse, 
notamment dans le cas de glaciers relativement plats.
La validation du temps de réponse calculé est difficile car il n’existe pas d’enregistrement « non 
bruité » de la réponse d’un glacier au forçage climatique sur une longue période. Mais Oerlemans (2007) 
a montré que dans le cas de deux glaciers très proches (donc soumis au même forçage climatique), 
mais aux géométries très différentes, il est possible de reconstituer l’histoire climatique des deux 
glaciers (i.e. la reconstitution de l’évolution des LEG par modélisation inverse des variations de 
longueur), et de minimiser la différence entre ces deux séries « climatiquement pure » en optimisant 
les temps de réponse pour chaque glacier. Les résultats indiquent des temps de réponse réalistes allant 
de quelques années (~ 5 ans) pour de petits glaciers raides (e.g. Palü) à quelques décennies (~33 ans) 
pour des glaciers de vallées (e.g. Morteratsch).
Lüthi et Bauder (2010) ont ajusté un modèle glaciaire simple (reliant Volume et Longueur) à une 
reconstitution des LEG dans les Alpes suisses (basée sur des séries de T et P) afin de déterminer le 
temps de réponse des glaciers disposant d’une série de variations de longueur. L’ordre de grandeur 
des temps de réponse dérivés avec cette méthode est supérieur à la méthode précédente (voir Tab. 
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2.1).
Une autre approche concernant le temps de réponse est de diviser la longueur du glacier par sa 
vitesse d’écoulement au niveau de la LEG. Les glaciers dont le turnover est important seront les 
plus réactifs. Cela correspond aussi aux glaciers avec un fort gradient de b et une ablation frontale 
importante.
Le temps de réaction (tr) est un autre concept également utilisé (Pelto et Hedlund, 2001 ; Hoelzle 
et al, 2007). Il correspond à l’intervalle séparant le début d’une perturbation du bilan de masse, de 
l’amorce d’un changement de comportement du front (retrait vers avancée, ou inversement). Il est 
basé sur la théorie des ondes cinématiques, et est donné par :
                                                                                                                                (2.10)
où La est la longueur de la zone d’ablation et c est la vitesse de l’écoulement dans la zone d’ablation. 
Cette échelle serait environ 2 à 3 fois plus courte que celle du temps de réponse, et de l’ordre de 5-15 
ans pour des glaciers alpins de taille moyenne (5-10 km2) (Müller, 1988 ; Pelto et Hedlund, 2001 ; 
Vincent et al, 2009 ; Tab. 2.1). Une autre manière de le déterminer est de comparer statistiquement les 
variations de longueur avec un indice climatique qui intègre la température de la période d’ablation 
et les précipitations hivernales (e.g. Imhof et al, 2012 ; voir Chapitre 4).
Pour synthétiser, le temps de réponse est donc inversement proportionnel au gradient de bilan de 
masse et à la pente moyenne du lit du glacier, et pas forcément corrélé à la taille du glacier (Lüthi 
et Bauder, 2010 ; Oerlemans, 1997), ni à sa sensibilité climatique (Oerlemans, 2005 : SM), ni à 
son orientation (Pelto et Hedlund, 2001). Même si le temps de réponse n’est pas lié à la taille, les 
grands glaciers ont en moyenne un lit moins incliné, et donc un height-mass balance feedback  plus 
important, ce qui augmente leur temps de réponse. 
Les glaciers les plus réactifs seront donc les glaciers dont la vitesse d’écoulement est importante (high 
mass turnover), notamment dans la zone frontale, i.e. les glaciers raides avec un fort gradient de bilan 
de masse, une accumulation importante (glaciers plutôt maritimes). Les glaciers continentaux et/ou 
polaires auront un faible gradient de bilan de masse, et donc un temps de réponse plus important. 
Mais comme on l’a vu plus haut des glaciers très réactifs peuvent être très peu sensibles.
 
Les temps de réponse caractéristiques pour les glaciers alpins sont compris entre ~101 et ~102 
ans (Tab. 2.1). Ils sont susceptibles d’évoluer avec le temps : en période froide le glacier a une 
extension plus importante, donc un temps de réaction/réponse qui augmente également (Imhof et 
al, 2012). D’autre part le temps de réponse n’est pas linéaire selon la perturbation initiale : plus la 
perturbation du bilan de masse est importante plus le temps de réponse sera court. Il n’est pas non 
plus le même selon le signe de la perturbation : un glacier réagit plus vite à une période de bilans de 
masse défavorables (Imhof et al, 2012). Grâce à la modélisation, Huybrechts et al (1989) ont montré 
que le glacier d’Argentière mettait plus de temps à s’adapter à une perturbation positive du bilan de 
masse qu’à une perturbation négative même si Vincent et al (2009) notent pour ce même glacier un tr 
équivalent quel que soit le signe de la perturbation.
tr = c
La
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Tab. 2.1. Caractéristiques topographiques et temps de réponse de quelques glaciers alpins (classés 
par S décroissant). 
L = longueur, S = surface, α = pente moyenne (calculée sur l’ensemble du glacier), Hmax : Epaisseur 
max. ; Bt : bilan de masse au front ; tVJ = temps de réponse calculé d’après Jóhannesson et al (1989), 
trep,Lit = résultats issus d’analyses empiriques, et de modèles analytiques ou numériques présents dans 
la littérature : temps de réaction (tr), temps de réponse « volume » (tv) et temps de réponse « longueur » 
(tL). 
Données : a Farinotti (2010) ; b Gardent et al (2011) ; c Huss et al (2007) ; d P. Huybrechts, com. pers. (2011) ; 
e Lüthi et Bauder (2010) ; f Gerbaux (2005) ; g Steiner et al (2008), h Vincent et al, (2009) ; i Gluck (1969) ; j 
Vivian (2005) ; k Müller (1988) ; l Imhof (2010) ; m Letréguilly et Reynaud (1989) ; n Haeberli et al (1989) ; o 
Nussbaumer et Zumbühl (2012) ; p Hormes et al (2001) ; q Schmeits et Oerlemans (1997) ; r Oerlemans (2007) ; 
s Huybrechts et al (1989) ; t Zuo et Oerlemans (1997) ; u Oerlemans (2001) ; v Joerin et al (2006) ; w WGMS 
(F.O.G. 2004-2005) ; x Klok et Oerlemans (2003) ;  y pente moyenne calculée d’après Hoelzle et al (2003), avec 
α=arctan (ΔH/L0).
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Les séries de fluctuations de longueur des glaciers alpins depuis la fin du PAG, présentées dans 
la Figure 2.15, permettent de distinguer clairement l’influence de la morphologie du glacier (taille, 
pente…) sur son temps de réponse, et donc sur ses variations de longueur :
- Les grands glaciers de vallée plats (Aletsch, Gorner, Rhône, Pasterze) ont connu un retrait 
constant, et de grande amplitude (>103 m). Ils retranscrivent une tendance séculaire. Le Miage 
est une exception, du fait de sa couverture détritique, il n’a connu qu’un retrait limité, et quelques 
fluctuations mineures (Deline, 1999).
- Les glaciers de vallée et de montagne de taille moyenne, et pente moyenne à forte (Mer de Glace, 
Argentière, Bossons, Trient, Blanc) ont enregistré des avancées significatives (>102 m) lors des 
trois péjorations climatiques couvertes par l’enregistrement, et reflètent le forçage climatique 
sur une échelle décennale. 
- Les petits glaciers de cirque (Saint Sorlin, Pizol) réagissent aux variations climatiques de haute 
fréquence (~interannuelle) mais ne connaissent pas de fortes variations frontales. Leurs pertes de 
longueur sont relativement faibles sur la période (mais ils connaissent des variations d’épaisseur 
importantes).
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Fig. 2.15. (ci-contre) Variations de longueur cumulées de quelques glaciers alpins sur la période 
1870-2010 (les séries ont été décalées sur l’axe des ordonnées par souci de lisibilité). Noter les 
différences de temps de réponse selon les caractéristiques topographiques des glaciers : glacier noir 
(a) ; petits glaciers de cirque (b, i) ; glaciers de vallée moyens (c-h) ; grands glaciers de vallée plats 
(j-m). Les années des maxima ont été reportées pour les glaciers les plus réactifs (Bossons, Trient, 
Argentière, Mer de Glace, inf. Grindelwald) lors de chaque période d’avancée (1 – 4).
Données : (a) Imhof, 2010 ; (b, d, g, h, k, l, m) VAW ETH Zurich ; (c, e, f, i) C. Vincent (L.G.G.E.) ; 
(j) G. Lieb (Univ. Graz). 
Si l’on considère le temps de réaction des glaciers du massif du Mont Blanc pendant les trois 
péjorations du 20e s (Fig. 2.15 :1-4), on constate que le glacier des Bossons réagi le premier, suivi par 
les glaciers de Trient et d’Argentière, 4 à 7 ans plus tard, et enfin par la Mer de Glace, 11 à 15 ans 
plus tard (Reynaud, 1993 : Fig. 18). Nussbaumer et Zumbühl (2012) estiment le temps de réaction 
du glacier des Bossons à 2-10 ans, et trouvent la corrélation la plus élevée en ajoutant un délai de 1-2 
ans au signal de température par rapport aux fluctuations frontales du glacier. A l’inverse, le temps de 
réaction du glacier du Miage à un changement de température a été estimé à 49 ans (Imhof, 2010), 
ce qui reflète l’inertie inhérente aux glaciers noirs. Du fait de ses caractéristiques topographiques 
(α = 21,8°), le glacier de la Brenva, dont la langue est couverte également, a un temps de réaction 
beaucoup plus faible (~9 ans). Le raide glacier de Pré de Bard (20,3°) est encore plus réactif avec un 
temps de réaction de ~5 ans (Imhof et al, 2012).
Pendant le 20e s, étant donné la brièveté des périodes de bilans de masse positif, seuls les glaciers 
dont le temps de réaction est inférieur à ~20 ans (Tab. 2.1.) ont pu ré-avancer (Fig. 2.15).
Le temps de réponse est un paramètre crucial à prendre en compte quant 
à l’évaluation du glacier, et des enregistrements de fluctuations glaciaires 
(historiques ou holocènes), comme indicateur climatique (Haeberli, 1994 ; 
Kirkbride et Dugmore, 2006 ; Imhof et al, 2012). Chaque glacier étant un 
« capteur » réagissant différemment (de façon plus ou moins lissé) au forçage 
externe climatique que l’on cherche à reconstituer. L’enregistrement d’un glacier 
dont le temps de réponse est de l’ordre de 50 ans témoignera, par exemple, de 
période de changement climatique au moins de cette durée (Joerin et al, 2006), 
mais ne retranscrira pas les péjorations plus courtes.
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2.2 L’enregistrement glaciaire terrestre : apports et limites
L’objet de cette partie correspond au terme Geologic Record de la Figure 2.8, c’est-à-dire l’héritage 
sédimentaire glaciaire qui a été préservé et qui peut être étudié pour reconstituer une histoire du 
climat. 
Deux approches principales sont mises en œuvre pour reconstituer les fluctuations glaciaires 
holocènes : 
i) L’étude morphostratigraphique des héritages glaciaires terrestres : caractérisation et datation 
(relative et absolue) des moraines.
ii) L’étude des enregistrements sédimentaires lacustres (non développée ici).
Nous allons voir comment les moraines se forment et se dégradent, et quelles sont les implications 
pour la datation de ces formes glaciaires, et les apports potentiels de l’approche multi-archives.
2.1.1. L’enregistrement morainique
2.1.1.1. Principes de base
a. Morphostratigraphie
Le concept qui sous-tend l’étude et la datation des moraines est la morphostratigraphie, i.e. 
utiliser les relations spatiales et les caractéristiques morphologiques (sédimentologie, pédologie…) 
des dépôts pour leur assigner un âge relatif (Hughes et al, 2005 ; Lukas, 2006). Il implique que tout 
dépôt, qui se superpose à – ou qui recoupe – un autre dépôt, est plus jeune (principes de superposition 
et de recoupement). En l’occurrence une moraine plus proche du cirque glaciaire (ou en position 
latérale plus interne) aura obligatoirement été déposée postérieurement à une moraine plus en aval 
(ou en position plus externe). D’autre part un dépôt sera considéré isochrone sur toute sa longueur, ce 
qui implique qu’une moraine latérale ou frontale est considérée comme ayant le même âge sur toute 
sa longueur (principe de continuité latérale).
b. Sédimentologie
Le terme moraine a longtemps été utilisé indifféremment pour désigner les formes glaciaires 
déposées, et les sédiments les constituant. Le terme anglo-saxon till doit donc lui être préféré pour 
définir ces sédiments. Une typologie génétique des différents types de tills a été formalisée par Boulton 
et Eyles (1979). 
Les débris transportés par le glacier y ont été amenés par différents processus actifs dans le bassin 
versant tels que : debris flows, avalanches et écroulements. L’analyse des faciès sédimentaires présents 
dans les moraines renseigne sur l’origine des débris qui les composent. Une distinction peut être faite 
entre débris transporté activement (à la base du glacier) et les débris transportés passivement, c’est-
à-dire en surface (supra-glaciaire) ou à l’intérieur du glacier (intra-glaciaire). Les premiers montrent 
des signes d’érosion glaciaire (émoussé, stries), tandis que les seconds sont relativement anguleux. 
L’analyse sédimentologique des clastes présents dans les moraines latérales indique que la fréquence 
des débris montrant des signes d’érosion augmente vers l’aval (Shakesby, 1989 ; Lukas et al, 2012).
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c. Signification climatique
Le dépôt d’une moraine intervient théoriquement lorsque le glacier est à l’équilibre (i.e. b = 0) 
suite à une période marquée par des bilans de masse positifs (Fig. 2.16). La taille de la moraine reflète : 
i) la durée de la période pendant laquelle le glacier se trouve à l’équilibre, ii) la vitesse d’écoulement 
au front (qui conditionne le taux de dépôt), iii) la quantité de matériel (notamment supra-glaciaire) 
disponible (Benn et Evans, 2010 ; Lukas et al, 2012). 
La durée de construction d’une moraine est variable selon la période géologique considérée. 
Elle est difficilement quantifiable car les méthodes de datation existantes n’ont pas une résolution 
suffisante pour permettre de discriminer l’âge des premiers dépôts de celui de l’abandon de la forme. 
Les datations effectuées par Gosse et al (1995) sur des moraines LGM montrent que le dépôt a pu se 
faire sur plusieurs milliers d’années mais sans preuve que le front soit resté dans cette position avancée 
durant tout l’intervalle. Pour l’Holocène, on peut estimer les périodes de dépôt beaucoup plus brèves 
(échelle décennale à multi-décennale), compte tenu de la durée des péjorations climatiques.
La formation de la moraine correspond donc à la fin du dépôt, à l’amorce du retrait de la langue 
glaciaire en réponse à des bilans négatifs. Cependant la stabilisation de la forme s’effectue sur des 
échelles différentes : la stabilisation initiale correspond au réajustement des sédiments à l’angle de 
repos, tandis qu’à une stabilisation secondaire correspond un ajustement lent et continu sous l’action 
de l’érosion (Dortch et al 2010 ; voir § 2.1.1.3)
Fig. 2.16. Relation théorique entre les variations du bilan de masse et  de longueur d’un glacier et 
le dépôt des moraines. Les moraines sont déposées dans l’intervalle pendant lequel le glacier est à 
l’équilibre (Andrews, 2000)
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2.1.1.2. Processus de dépôts
a. Les moraines frontales
En raison du retrait glaciaire généralisé au 20e s, peu de suivis directs de la formation de moraines 
ont pu être réalisés. Un des processus responsables de la formation des moraines des glaciers tempérés 
est la poussée avec déformation des sédiments proglaciaires (bulldozing) par le front en progression 
(Rabassa et al, 1979 ; Schlüchter, 1983 ; Winkler et Matthews, 2010b). Le terme bulldozed moraine a 
été proposé par Winkler et Matthews (1999) pour définir ces petites moraines frontales (< 10 m) formées 
lors d’avancées relativement courtes. D’autres processus peuvent intervenir comme l’incorporation 
de matériel supra-glaciaire qui chute du front (dumping), ou la pression exercée par le front du glacier 
sur les sédiments de la marge proglaciaire lorsqu’ils sont fins et saturés d’eau. 
La taille du cordon sera proportionnelle à la quantité de sédiments disponibles en position 
proglaciaire. De plus les sédiments fins et saturés en eau ayant une résistance au cisaillement plus faible 
que des clastes, ils permettent la construction d’un cordon de dimension plus importante (Winkler et 
Matthews, 2010b). Le fait que le bulldozing soit un processus majeur implique la remobilisation de 
sédiments pré-éxistants, comme l’atteste la présence de blocs couverts de lichens dans la face distale 
de certaines moraines (Winkler et Matthews, 2010b), ce qui doit être pris en compte dans la stratégie 
de datation.
La dernière crue majeure du glacier des Bossons qui a culminé en 1982 illustre les différents 
processus à l’œuvre dans la construction des moraines frontales (Sesiano, 1982). Le sandur où se 
trouvait alors le front est constitué de sédiments fluvioglaciaires fins. La pression de la glace a permis 
la construction d’un cordon alimenté par de gros blocs provenant de la surface du glacier (Fig. 2.17). 
La fonte estivale fait reculer le front du glacier de quelques mètres mais il continue à déposer. C’est la 
raison pour laquelle la face proximale de ce type de moraines est moins raide que la face distale. 
Fig 2.17. Construction d’un cordon morainique frontal par poussée des sédiments fluvioglaciaires 
fins et remobilisation de blocs tombés du front : le glacier des Bossons lors de la crue du début des 
années 1980 (photo : L. Reynaud, printemps 1982). 
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b. Les moraines latérales 
Schématiquement, deux modes de formation des moraines latérales peuvent être identifiés : les 
moraines formées i) par accrétion proximale, ou ii) par accrétion distale (aussi appelée superposition 
sensu Röthlisberger et Schneebeli, 1979) (Schneebeli, 1976 ; Röthlisberger et Schneebeli, 1979 ; Jäger 
et Winkler, 2011 ; Samolczyk, 2011 ; Fig. 2.18). L’occurrence relative d’un mode sur l’autre dépend 
en partie de la configuration topographique de la vallée (écoulement du glacier contraint, ou non, par 
les versants). Les deux peuvent se combiner et présenter une grande variabilité spatiale à l’échelle de 
la marge proglaciaire (e.g. mode de construction différent selon la rive du glacier) (Osborn, 1978 ; 
Röthlisberger et Schneebeli, 1979 : Fig. 17), et/ou à l’échelle d’un même cordon morainique. 
Le principal processus responsable de la formation des moraines latérales est le dépôt sub-aérien 
de débris supra- et intra-glaciaires par glissement (lateral dump moraines). Ces débris saturés d’eau 
en saison d’ablation glissent de la marge bombée du glacier sous forme de debris-flows, et forment 
des cônes coalescents stratifiés, sur la face distale pré-existante (en cas de superposition). L’axe A des 
clastes composant ces strates est généralement : i) parallèle à la face distale de la moraine, ii) incliné 
à 30-35° (l’angle de repos de ce type de matériel), et iii) légèrement incliné vers l’aval (Osborn, 
1978 ; Small, 1983 ; Winkler et Hagedorn, 1999 ; Curry et al, 2009 ; Fig 2.19 et 2.20). Dans le 
cas d’une construction par accrétion proximale, cette stratification peut être moins visible (Osborn, 
Fig. 2.18. Représentation schématique des modes de construction des moraines latérales, (A) par 
accrétion proximale, et (B) par accrétion distale (superposition) (noter la combinaison des deux 
modes). Au temps (1) le schéma ne tient pas compte des phases d’érosion ayant eu lieu entre les phases 
de dépôts. Le temps (2) correspond à l’état actuel après érosion de la face proximale. Les chiffres 
indiqués au temps (2) correspondent aux avancées qui peuvent être datées en ciblant : les crêtes des 
cordons par âges d’exposition (blancs) ; ou les horizons organiques subfossiles (noirs) (adapté de 
Röthlisberger et Schneebeli, 1979 et Winkler, 2009).
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1978 ; Samolczyk, 2011). Les débris supraglaciaires déposés en position sub-aérienne proviennent 
principalement de dépôts d’écroulement et de crevasses, recouverts en zone d’accumulation, et qui 
émergent en zone d’ablation après un transport passif (Small, 1983 ; Goodsell et al, 2005), ou de 
dépôts d’écroulement et d’avalanches sur la langue du glacier en zone d’ablation.
Lors de ré-avancées moins importantes, de nouvelles moraines peuvent se former de la même 
façon en position interne (Fig 2.19B). Néanmoins leur conservation est conditionnée par la pente de 
la face proximale pré-existante et par l’efficacité des processus paraglaciaires2.
A l’échelle saisonnière, le dépôt suit un rythme induit par les différences de taux d’ablation entre 
l’été et l’hiver (Small et al, 1984 ; Fig 2.19D-F).
2   Le terme paraglaciaire défini les processus et formes non glaciaires induits par la déglaciation. Il désigne aussi la 
période qui suit la déglaciation pendant laquelle l’action de ces processus est maximum, puis décline exponentiellement 
(Ballantyne, 2002)
Fig. 2.19. A) Processus de formation d’une moraine latérale par glissement et accumulation 
marginale des débris transportés passivement en position supra- ou intra-glaciaire ; B) Abandon 
d’une moraine latérale après un retrait glaciaire marqué, suivi d’une ré-avancée mineure responsable 
d’un nouveau dépôt ; C) Abandon d’une moraine latérale après un retrait glaciaire marqué (e.g. post 
PAG) et persistance d’un ilot de glace morte (Small, 1983). 
Rythme saisonnier de dépôt par accrétion distale : D) Au printemps la marge du glacier déborde la 
crête et le dépôt se fait directement sur la face distale ; E) pendant l’été la marge recule et le dépôt se 
fait à l’interface glacier/moraine ; F) un dépôt secondaire se produit à la fin de l’hiver suivant (Small 
et al, 1984).
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Un autre modèle de construction des moraines latérales a été présenté récemment par Lukas et al 
(2012). D’après l’analyse sédimentologique (fabrique, forme) de plusieurs affleurements et coupes 
pratiquées dans les moraines latérales du Findelengletscher, ces auteurs n’ont pas trouvé d’évidence 
pour des sédiments exposés à leur angle initial de repos (i.e. dépôts sub-aériens non altérés, Fig. 2.19 ; 
Fig. 2.20), mis à part dans les derniers mètres de la face proximale. En effet, les analyses de fabrique 
montrent une orientation des clastes majoritairement parrallèle à l’écoulement du glacier dans les 
faces proximales (et non pas perpendiculaire comme dans le modèle précédent), et l’analyse de forme 
indique qu’ils ont majoritairement subi une érosion sous-glaciaire et/ou fluvioglaciaire (émoussé, 
stries…).
Ils en déduisent que le processus responsable du dépôt des sédiments exposés dans les faces 
proximales est le placage de till remobilisé et de till de fond, qui se produit en position basale lors des 
périodes d’avancées (Schlüchter, 1983). La pression de la glace entraine également une tectonisation 
des sédiments déjà déposés. Ce modèle pourrait expliquer la surconsolidation des sédiments qui a pour 
conséquence la grande stabilité des faces proximales et explique les angles mesurés, bien supérieurs 
à l’angle de repos.
Ce modèle conceptuel est présenté sur la Figure 2.21. Le dépôt sous forme de debris flows pésenté 
supra est effectif en (a). Lors d’une période de retrait la face proximale s’érode en partie puis un sol 
se forme sur la face distale (b-c). Une avancée postérieure entraine l’épaississement progressif du 
placage de till de fond primaire ainsi que la fossilisation du sol formé sur la face distale (d). Des ilôts 
de glace morte peuvent être préservés quelques décennies après le retrait du glacier dans la partie 
inférieure de la face proximale (e-f). Les processus paraglaciaires (ravinement, fonte de glace morte) 
entrainent un raidissement de la partie supérieure de la face proximale, et la formation de cônes qui 
nappent la base du till en place (g). A ce stade, le till déposé de façon sub-aérienne n’affleure que 
dans les derniers mètres de la face proximale, le noyau de la moraine est fortement tectonisé par les 
différents épisodes de dépôts qui se sont succédé (stades c à e) et la face proximale est constituée d’un 
placage plurimétrique de till de fond.
Fig. 2.20. Face proximale de la moraine latérale droite du glacier des Bossons. Noter le pendage et 
l’orientation de l’axe A des clastes parallèle à la face distale.
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D’après un examen qualitatif, les blocs et clastes de la partie inférieure de la face proximale de 
la moraine latérale droite de la Mer de Glace sont majoritairement sub-arrondis (à sub-anguleux), 
non anguleux ni tabulaires comme décrits dans certaines marges proglaciaires (Osborn, 1978 ; Curry 
et al, 2009) et ne montrent pas de stratification marquée (e.g. Fig. 2.22F). Cela pourrait s’expliquer 
par la prépondérance de l’apport de débris transportés en position basale sur l’apport supra- et intra-
glaciaire sur ce site. 
Fig. 2.21. Schéma conceptuel de formation des moraines latérales des glaciers alpins d’après 
l’exemple du Findelengletscher (Lukas et al, 2012).
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Fig. 2.22. Le contexte topographique et les faciès sédimentaires glaciaires et non-glaciaires associés 
à une moraine latérale d’un glacier de vallée alpin : l’exemple de la Mer de Glace (secteur du 
Monternvers). 
(1) Bastion morainique d’un glacier régénéré, (2) résurgence des eaux de fonte, (3) peuplement mature 
de conifères, (4) « ablation valley », (5) ravines en voie de végétalisation, (6) affleurement de bedrock, 
(7) tablier d’éboulis, (8) couverture détritique, (9) Debris flow.
(A), (B), (C), (D) Alternance de faciès glaciaires (till) et fluvioglaciaires (sables, graviers, galets). Les 
cercles indiquent une strate de bois subfossiles en (B). Noter le litage plus prononcé et le pendage 
important des strates de sédiments à proximité du cône alluvial en (D), attestant de l’interstratification 
de till et de sédiments paraglaciaires remobilisés par les écoulements proglaciares du glacier à l’amont 
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(gl. des Drus). Ce cône a ensuite été profondément incisé ; (E) dépôt d’écroulement (diamicton à 
débris anguleux) ; (F) Till massif raviné dans la partie inférieure de la moraine ; (G) Imbrication des 
colluvions et du till. Noter la direction opposé du pendage des clastes ; (H) Sédiments fluvioglaciaires 
et paléosol (flèche) entre deux unités de till.
L’hétérogénéité des faciès observables sur les faces proximales des moraines révèle la diversité 
des modes de dépôts, et donc des processus à l’œuvre. Les strates de till alternent souvent avec des 
passées sableuses et des galets et graviers fluvioglaciaires, indiquant un dépôt dans des chenaux 
temporaires au contact glacier/versant. Les processus de versant (écoulement des eaux, écroulement, 
avalanches, debris flows…) dont les dépôts sont bloqués par le talweg séparant la moraine du versant 
(i.e. ablation valley) participent également de la formation de ces édifices. Des mares temporaires se 
forment aussi parfois entre les dépôts. 
Les faciès sédimentaires glaciaires et non-glaciaires peuvent s’emboiter, comme dans le cas de cônes 
alluviaux/debris flows (Fig. 2.22D/G), ou se juxtaposer par contact érosif dans le cas de dépôts 
d’écroulements (Fig. 2.22E). Lorsque les processus de versant sont très actifs, la formation de la 
moraine est perturbée par des cycles d’incision/comblement (Osborn, 1986). L’incision se produit 
lors du retrait du glacier quand le niveau de base local s’est abaissé de plusieurs dizaines de mètres 
(voir § 2.1.1.3). Le comblement de ces ravines nécessite une élévation de la surface du glacier qui 
crée un barrage, et permet aux sédiments de se déposer en position juxta-glaciaire.
Les phases de stabilisation, et de non-déposition de matériel glaciaire, se traduisent par des 
discordances : paléosols, horizons de débris organiques subfossiles (dont ligneux), faciès de dépôt liés 
à de l’eau stagnante, tephras, etc… (Röthlisberger, 1976 ; Gellatly et al, 1985 ; Osborn et Karlstrom, 
1989 ; Fig 2.22H). Dans certains cas des passées silto/sableuses (facies éolien) recouvrent le paléosol 
traduisant une augmentation de l’érosion éolienne de la face proximale en période de progression du 
glacier, juste avant recouvrement et dépôt d’un till (Schneebeli, 1976 : photo. 16 et Fig. 12 ; Lukas 
et al, 2012).
Si les caractéristiques des débris qui sont transportés par le glacier changent (taille, lithologie…), 
ces changements seront décelables dans la stratification de la moraine latérale. C’est le cas notamment 
avec les dépôts d’écroulement transportés en position supraglaciaire, qui peuvent être déposés en 
strates contenant une forte proportion de blocs, traçables sur plusieurs centaines de mètres (Humlum, 
1978 ; Osborn, 1986). 
La lithologie des moraines reflète également la lithologie dominante du bassin versant. Les moraines 
latérales du glacier des Bossons sont de ce fait dissemblables du fait d’un apport essentiellement 
constitué de granite en rive droite, et de gneiss, schistes et calcschistes en rive gauche. Cette différence 
se reflète dans la granulométrie et la morphologie des dépôts avec une proportion plus importante de 
blocs et un commandement plus important de la partie non talutée pour la moraine de rive droite.
La quantité de débris transportés par le glacier va aussi conditionner la taille des édifices 
morainiques. Dans certains cas les moraines sont asymétriques, reflétant l’abondance de débris 
disponibles sur un côté de la vallée du fait d’écroulements qui se produisent préférentiellement dans 
cette partie du bassin versant (Matthews et Petch, 1982 ; Curry et al, 2009). 
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Théoriquement chaque strate déposée par accrétion distale (superposition) est parallèle à sub-
parallèle à la crête actuelle, et donc isochrone (Fig. 2.24). C’est-à-dire qu’elle représente un même 
épisode de dépôt sur toute sa longueur et une paléo-crête de la moraine au moment du dépôt (Fig. 2.23). 
Cela implique des hypothèses qui ne sont valides que localement à l’échelle de la marge proglaciaire : 
i) les surfaces du glacier responsables du dépôt des différents till étaient toujours parallèles, ii) que 
la même épaisseur de matériel a été déposée sur toute la longueur de la moraine (Osborn, 1986). De 
plus, dans certaines marges proglaciaires ces strates ne sont pas parfaitement parallèles à la crête 
de la moraine mais ont une inclinaison de plus en plus marquée vers l’amont (Humlum, 1978). Ces 
strates, qui peuvent être interprétées comme le profil en long du glacier lors du dépôt, reflètent donc 
l’extension croissante du glacier au cours de l’Holocène (Fig. 2.24).  
La période de formation de ces grandes moraines latérales composites stratifiées (layered/stratified 
lateral moraine) était initialement attribuée au seul PAG. La découverte et la datation de débris 
organiques intercalées entre les différentes unités de till ont permis de prouver que leur construction 
s’échelonnait sur une période beaucoup plus longue, englobant la seconde moitié, voire la totalité de 
l’Holocène (Schneebeli, 1976 ; Röthlisberger, 1976 ; Gellatly et al, 1985 ; Ryder et Thompson, 1986 ; 
Osborn et al, 2001 ; Reyes et Clague, 2004 ; Koch et al, 2007 ; Samolczyk, 2011). 
Fig 2.23. Coupe schématique d’une moraine latérale construite par superposition (accrétion 
distale). La paléo-face distale était la face distale de la partie non ombrée de la moraine (d’après 
Osborn, 1986).
Fig. 2.24. Profil en long schématique de la stratification dans une moraine latérale. Les strates à 
blocs sont représentés par des isochrones (t0- t8), de plus en plus récentes vers la crête de la moraine 
(Humlum, 1978).
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Les taux de dépôt par accrétion distale sont difficiles à évaluer, et variables selon les avancées 
et les glaciers. Si l’on considère les datations disponibles sur les strates organiques qui pré-datent le 
PAG, on peut évaluer à ~8-15 m l’épaisseur de matériel déposé pendant cette période (voir § 2.3.3.4 et 
3.4 ; Orombelli et Porter, 1982 ; Bless, 1984 ; Wetter, 1987 ; Deline, 1999)
2.1.1.3. Les limites de l’enregistrement morainique de surface
a. Un enregistrement partiel et discret 
L’enregistrement glaciaire de surface, i.e. la succession de moraines que l’on peut observer en 
position frontale ou latérale, ne reflète pas la totalité des avancées glaciaires qui se sont produites. 
Plusieurs processus, internes ou externes au système glaciaire, entrainent la remobilisation des 
dépôts pré-existants : i) une avancée postérieure plus importante, ii) l’action érosive des écoulements 
proglaciaires, des processus de versant, iii) la dénudation de long terme. La combinaison de ces 
processus implique que l’enregistrement est généralement de moins en moins complet en remontant 
le temps (Kirkbride et Brazier, 1998 ; Fig. 2.36).
Une analyse statistique de la probabilité de conservation des moraines déposées par 10-20 avancées, 
dont l’extension spatiale est aléatoire (i.e. pas de tendance temporelle) montre que seulement trois vont 
être préservées (Gibbons et al, 1984). Cet ordre de grandeur est corroboré par la comparaison entre 
les enregistrements de surface et marins des glaciations quaternaires ; ou par la comparaison entre 
l’enregistrement morainique néoglaciaire islandais, et un proxy climatique indépendant (Kirkbride et 
Dugmore, 2006). De même, le fait qu’une séquence de n moraines déposée dans une vallée corresponde 
exactement à celle d’une vallée voisine ne signifie pas qu’il s’agisse des mêmes avancées – du fait de 
cette conservation sélective et des différences topographiques – surtout s’il s’agit d’une période qui a 
connu des avancées d’amplitude à peu près égales (Gibbons et al, 1984).
L’enregistrement est donc oblitéré par les avancées postérieures plus importantes. A moins de 
ne considérer qu’une période de retrait continu (e.g. période post PAG). Une tendance générale à 
l’expansion caractérise les glaciers de l’hémisphère nord pendant l’Holocène, le PAG constituant 
souvent l’une des avancées majeures, notamment dans les Alpes (Grove, 2004). L’étude des fluctuations 
holocènes ne peut que rarement se baser sur les moraines frontales (Osborn, 1986 ; Kirkbride et 
Brazier, 1998), notamment dans un contexte alpin de forte énergie. En position latérale la probabilité 
de conservation des traces d’un plus grand nombre d’avancées est supérieure. 
Enfin l’une des limites majeures de l’enregistrement morainique est qu’il ne renseigne que les 
phases de culmination de l’activité glaciaire, et ne donne aucune information sur les retraits, et sur 
leur amplitude. L’information contenue dans la plupart des chronologies glaciaires est ponctuel dans 
le temps et dans l’espace. L’intervalle entre les datations peut donc faire l’objet d’interprétations 
différentes (Schoeneich, 1998b).
b. La dégradation des moraines
Pendant la période qui suit le retrait du glacier les formes glaciaires déposées sont soumises à l’action 
des processus paraglaciaires. Les moraines à support matriciel sont des dépôts non consolidés, et vont 
donc évoluer avec le temps. Immédiatement après le dépôt, la section transversale d’une moraine 
latérale construite par accrétion peut être considérée comme triangulaire, avec des versants inclinés 
à l’angle de repos (~34°). Sous l’action des processus érosifs (eau, déflation éolienne, fluage…), le 
matériel (principalement les fines) de la partie sommitale va être érodé, et redéposé à la base. Le profil 
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va donc s’adoucir, jusqu’à atteindre un profil de « relaxation »
La modélisation de la dégradation des moraines a fait l’objet d’un nombre croissant d’études ces 
dernières années (Hallet et Putkonen, 1994 ; Putkonen et Swanson, 2003 ; Putkonen et O’Neal, 2006 ; 
O’Neal, 2006 ; Putkonen et al, 2008 ; Applegate et al, 2010) car sa quantification est primordiale pour 
l’évaluation des âges obtenus avec les méthodes de datation par exposition (datations cosmogéniques, 
lichénométrie, Schmidt-Hammer). Elles sont en effet basées sur le postulat que l’exposition d’un 
bloc, qui se trouve sur la crête de la moraine, est contemporaine du retrait du glacier. Ces travaux 
combinent des modèles de diffusion des sédiments (Fig. 2.25) et des modèles statistiques caractérisant 
la distribution des datations, afin d’estimer l’influence de l’érosion des sédiments – et donc de 
l’exhumation des blocs – sur les âges obtenus. 
Les flux de sédiments sur le versant d’une moraine sont fonctions de la pente, et d’un coefficient 
de diffusivité qui représente le taux d’érosion du sédiment. Celui-ci varie selon plusieurs paramètres 
(précipitations, couverture végétale, capacité d’infiltration et granulométrie du sol) et doit donc être 
établi localement (Putkonen et Swanson, 2003). 
Les résultats indiquent que la dégradation relative (quantité d’érosion rapportée à la taille de 
la moraine) augmente avec : i) la taille de la moraine, ii) la proportion de matrice dans le dépôt. 
Les valeurs d’érosion minimums reconstituées correspondent à 25% de la hauteur finale observée 
(Putkonen et O’Neal, 2006). 
D’autre part, si l’on assume une répartition des blocs homogène dans le till déposé, la fréquence 
des blocs observés en surface de la moraine peut être utilisée comme un indicateur du taux d’érosion. 
Sur la crête, l’érosion de la matrice entraine une fréquence de blocs nettement supérieure à celle du 
flanc de la moraine. En pied de versant, les blocs originels sont enfouis par les sédiments érodés de 
la crête. La quantité d’érosion en tout point de la moraine peut donc être quantifiée en mesurant la 
Fig. 2.25. Evolution du profil (a), et de la hauteur d’une moraine (b) en fonction du temps, selon 
un modèle de diffusion des sédiments. Dans cet exemple la hauteur initiale de la moraine est 50 m, 
la pente moyenne est 34° et la diffusivité est 10-2 m2/an. Noter l’évolution du profil vers une forme 
arrondie, et l’abaissement plus rapide de la crête pendant les premiers millénaires (Applegate et al, 
2010).
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fréquence des blocs observés en surface (Putkonen et al, 2008 ; Fig. 2.26).
L’érosion est plus rapide dans la phase initiale qui suit la déglaciation, puis ralentit avec le temps 
(Fig. 2.25B). Les données lichénométriques acquises par O’Neal (2006) sur des profils perpendiculaires 
à la crête de moraines jeunes (50-150 ans) montrent en effet qu’aucuns blocs originels n’est plus 
présent sur la crête après ce laps de temps.
En conséquence, ces formes ne peuvent être considérées comme stables, même sur une courte 
échelle de temps, et l’érosion (et son impact sur l’âge apparent des blocs par exhumation) est 
proportionnellement plus important pour la datation de moraines holocènes que pour des moraines 
pléistocènes. Néanmoins, comme les moraines holocènes sont d’une taille inférieure, elles sont en 
général moins sujettes aux processus d’érosion. 
En résumé, une moraine de petite taille (< 10 m), constituée de clastes et de blocs à faible support 
matriciel, ne subira qu’une dégradation minime, et constitue de ce fait une surface particulièrement 
adaptée aux méthodes de datation citées.
Peu de travaux ont été menés dans les Alpes sur l’évolution des grandes moraines latérales 
construites par superposition. Les résultats existants indiquent que ces formes sont soumises à une 
incision marquée dans les premières décennies de la déglaciation. La taille et la profondeur des 
ravines atteint un maximum ~50 ans après la déglaciation, et diminue ensuite (Curry et al, 2006 ; Fig. 
Fig. 2.26. Fréquence des blocs de surface (a), et profil transversal (b), modélisés et observés, pour 
la moraine de Rongbuk, Népal (~11 ka). La concordance entre les mesures et le modèle de diffusion 
suggère que l’évolution de la moraine ne peut s’expliquer que par une dégradation significative 
(abaissement de la crête, redéposition en pied de versant). Noter que les blocs exposés lors du dépôt 
ne sont plus visibles en dessous du point d’inflexion (ligne verticale) (Putkonen et al, 2008).
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2.27). Lorsque le bedrock est mis au jour dans la partie supérieure de la ravine l’apport de sédiments 
cesse, et la végétation gagne et stabilise la forme. Ce relief atténué, moins dynamique, de ravines 
« matures » associées à des cônes coalescents et des tabliers de débris, est atteint ~80 à 140 ans après 
la déglaciation. Les taux d’érosion calculés dans ce type de terrain sont de l’ordre de 50-100 mm.an 
-1 (Curry et al, 2006).
Néanmoins le ravinement n’évacue pas la totalité des sédiments et une grande partie peut être 
stockée à l’échelle multi-décennale, sous forme de versant très raide (angle >70° sur certaines 
portions ; Fig. 2.28A). La persistance de ces formes est due à la composition et au mode de dépôt 
de ces moraines, i.e. à la résistance au cisaillement des clastes tabulaires imbriqués, dont les plans 
A/B sont parallèles à la face distale (Curry et al, 2009 ; Fig. 2.28B ; voir Lukas et al, 2012 pour une 
explication alternative).
 Les principaux facteurs d’érosion de ces formes sont les fortes précipitations d’orages, et la fonte 
du manteau neigeux qui génère des débris flows.
Fig 2.27. Profils transversaux de ravines mesurés dans des secteurs de moraines latérales dont 
l’âge de déglaciation est croissant de haut en bas (T1 à T4 qui correspondent à des secteurs déglacés 
depuis ~50  à 150 ans). La dimension des ravines est maximale 50 ans après la déglaciation de la 
moraine et le versant se régularise ensuite (d’après Curry et al, 2006)
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c. Les moraines « non-climatiques »
Les fluctuations des glaciers alpins, et donc leur enregistrement morainique, sont considérées 
depuis plusieurs décennies comme un indicateur fiable des variations du climat pendant l’Holocène 
(e.g. Denton et Karlén, 1973). Cependant, dans certains cas les moraines ne reflètent pas le signal 
climatique car elles peuvent avoir été déposées sous l’influence de processus non-climatiques. 
C’est le cas par exemple lorsqu’un écroulement rocheux se dépose sur un glacier. Cet évènement 
va avoir un effet dramatique sur la dynamique du glacier, surtout s’il se produit en zone d’ablation. 
Le pouvoir protecteur du dépôt est tel qu’il va modifier le bilan de masse sur plusieurs années, et 
entrainer une avance du front. L’interprétation climatique qui est faite de moraine déposée dans ces 
conditions est donc erronée (Reznichenko et al, 2011 ; 2012). Dans le massif du Mont Blanc, de 
tels évènements – modifiant le régime des glaciers – se sont produits dans la période historique, 
notamment aux glaciers de la Brenva, et du Triolet (Orombelli et Porter, 1982 ; Deline, 2009 ; 2011 ; 
Deline et Kirkbride, 2009). 
Lorsque le glacier se retire, la morphologie et les faciès sédimentologiques du dépôt d’écroulement 
peuvent s’apparenter à ceux d’une moraine (Hewitt, 1999 ; Deline, 2009 ; Deline et Kirkbride, 2009 ; 
Reznichenko et al, 2011 ; 2012 ; Fig. 2.29).
D’une manière générale, l’enregistrement morainique des glaciers noirs – dont les fluctuations sont 
reconnues comme étant partiellement découplées du signal climatique (e.g. Huss et al, 2007 ; Jouvet 
et al, 2011) – est à prendre avec précaution (Kirkbride et Brazier, 1998). Cependant, l’évaluation de 
la variabilité de la couverture détritique à l’échelle holocène est délicate. Le caractère couvert est 
Fig. 2.28. (A) Section transversale de la moraine du Feegletscher (Valais, Suisse) et mesures de 
pente moyennes. Les pointillés figurent le fond de la ravine. Noter la raideur de la partie sommitale 
et de la base du secteur raviné ; (B) Section transversale schématique montrant l’influence de la 
forme et de la disposition des clastes sur la résistance au cisaillement, et donc sur l’angle de la 
moraine (Curry et al, 2009).
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pour certains glaciers la réponse à quelques cycles de bilans de masse négatifs. Leur surface pouvait 
donc être dépourvue de débris pendant les épisodes froids holocènes, par analogie avec la situation 
à la fin du PAG (e.g. Deline, 2005). Sur d’autres appareils la couverture s’est accrue sur une période 
beaucoup plus longue (e.g. Néoglaciaire), par effet cumulatif, en dépit de périodes de bilans de masse 
positif (Kirkbride, 2000). Sur ces glaciers, les variations du bilan de masse se traduisent plus par des 
variations d’épaisseur (de faible fréquence et amplitude), que par des fluctuations frontales (Deline, 
1999 ; Thomson et al, 2000), et impliquent un épaississement progressif de la zone d’ablation (Fig. 
2.29). 
Cette tendance de long terme à l’expansion, entrecoupées de courtes périodes de récession, explique 
également qu’ils construisent majoritairement des moraines par superposition ; alors que les glaciers 
blancs construisent plutôt des moraines par accrétion, car les avancées successives peinent à atteindre 
le même niveau (Kirkbride et Brazier, 1998). Elle explique également la fréquence plus importante 
avec laquelle ils débordent leurs moraines latérales, et déposent du matériel. La protection vis-à-vis 
de l’ablation augmentant, ils sont de moins en moins sensibles aux bilans de masse négatifs, ce qui 
leur permet d’atteindre plus facilement la crête, et de déposer du matériel plus longtemps pendant les 
phases d’avancées (voir Kirkbride et Brazier, 1998 : Fig. 2.30). C’est une des raisons pour lesquelles 
certains glaciers noirs ont pu dépasser leurs moraines latérales lors d’avancées récentes (e.g. Brenva, 
Miage), alors que des glaciers blancs comparables sont encaissés plusieurs dizaines de mètres en 
dessous de la crête morainique (e.g. Mer de Glace). 
Fig. 2.29. Réponse d’un glacier à un écroulement rocheux recouvrant la zone d’ablation.               
(A) glacier à l’équilibre avant l’écroulement ; (B) l’écroulement met en place un dépôt, l’ablation est 
réduite de ~70% ; (C) La forte baisse de l’ablation conduit à un moindre amincissement de la langue, 
et à une augmentation de la vitesse d’écoulement, l’étendue du dépôt se contracte ; (D) la partie 
couverte se détache et continue à s’écouler lentement, formant une moraine frontale ; puis devient 
stagnante, et finit de se déposer sous forme de moraine d’ablation immédiatement à l’amont ; (E) toute 
la glace a fondue, laissant une forme caractéristique (Reznichenko et al, 2011).  
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De plus, une rétroaction positive relie l’apport élevé de débris, et la contrainte exercée par les 
moraines, qui freine l’écoulement du glacier, et entraine un taux de dépôt in situ élevé. Elle a pour 
conséquence une aggradation progressive du lit glaciaire, qui se retrouve « perché » plusieurs dizaines 
de mètres au dessus de la vallée (Lliboutry, 1977 ; Kirkbride, 2000 ; Benn et al, 2005). 
Dans certains contextes, (glaciers arctiques et/ou glaciers noirs…) la stabilisation des moraines 
peut nécessiter une très longue période car des ilots de glace morte persistent sous la couverture 
détritique plusieurs décennies (à plusieurs siècles) après le retrait du glacier, créant des dépôts à la 
morphologie particulière (hummocky moraine, e.g. glacier de l’Unteraar). La datation de l’exposition 
de ces surfaces renvoie la plupart du temps des résultats incohérents (Dortch et al, 2010).
2.1.1.3.  Stratégies de datation appliquées aux moraines
La diversité des formes glaciaires (qui résultent de modes de dépôt différents) influence les 
méthodes de datation utilisables. 
Les séquences morainiques résultant d’une accrétion proximale permettent la mise en oeuvre de 
méthodes de datation par exposition (datations cosmogéniques, lichénométrie, Schmidt-Hammer) du 
fait de la présence de blocs appropriés sur la crête des cordons. 
L’essor des datations cosmogéniques est du au fait que l’on peut dater directement la forme glaciaire, 
et que les cibles potentielles sont (relativement) nombreuses. 
Les méthodes de datation relative, comme la mesure de l’altération chimique des roches (soit avec un 
marteau de Schmidt (SHD), ou en mesurant l’épaisseur des cortex d’altération), peuvent être calibrés 
Fig. 2.30. Représentation schématique de l’effet protecteur de la couverture détritique pendant les 
cycles de bilans de masse négatifs (a), sur les variations millénaires d’élévation de la surface du 
glacier (c), en comparaison des fluctuations frontales d’un glacier blanc (b) qui connaît la même 
histoire climatique. Ce schéma traduit le caractère cumulatif de la réponse du glacier, de moins en 
moins connectée au climat (Kirkbride et Brazier, 1998).
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numériquement avec des datations cosmogéniques. Les nombreux points de mesure qu’autorisent 
cette méthode permettent d’avoir une meilleure représentativité (Winkler 2009 ; Cossart et al, 2010 ; 
Bohlert et al, 2010).
Les moraines composites construites par superposition préservent souvent plusieurs avancées 
successives. Elles sont donc susceptibles de renfermer du matériel organique subfossile qui s’est 
développé in situ, ou qui a été apporté sur le dépôt par les processus de versant. Cette matière 
organique peut être datée au 14C (ou par dendrochronologie dans des conditions favorables). La durée 
de formation de ces formes peut aussi être datée grâce à l’OSL, mais l’échantillonnage en milieu 
glaciaire doit être minutieux afin d’inclure uniquement des sédiments dont le signal de luminescence 
a suffisamment été « remis à zéro » par l’exposition à la lumière, i.e. dont le dépôt s’est fait en position 
subaérienne, ou distale par rapport à la marge glaciaire (Fuchs et Owen, 2008).
2.1.2. La nécessaire complémentarité des archives
2.1.2.1. L’enregistrement lacustre
Lors de périodes froides, l’épaisseur, et la vitesse d’écoulement des glaciers augmentent. Cela 
induit une érosion accrue du lit glaciaire, d’où une hausse de la production et de l’exportation de 
sédiments fins d’origine glaciaire qui entrainent des taux de sédimentation plus importants dans les 
lacs. 
A une échelle multiséculaire à millénaire, la variation de l’apport sédimentaire dans les lacs 
proglaciaires reflète donc les changements d’extension des glaciers du bassin versant (Leonard, 1997 ; 
Dahl et al, 2003 ; Osborn et al, 2007 ; Nussbaumer et al, 2011). Ce modèle général n’est cependant 
valide que sur des échelles de temps suffisamment longues pour gommer les facteurs qui peuvent 
perturber cette relation « directe » (taux d’exportation des sédiments par le glacier, taux de transfert 
dans le réseau hydrographique proglaciaire, stockage temporaire des sédiments…). 
A une échelle temporelle plus fine la relation n’est pas aussi directe, et l’exportation des sédiments 
dans les lacs est souvent maximale après un délai suivant les maxima glaciaires. D’autre part les 
processus géomorphologiques actifs dans le bassin versant doivent être évalués précisément. L’incision 
des berges, ou l’apport de sédiments par des mouvements de masse (debris flows) peuvent obscurcir 
le signal glaciaire car ces sédiments sont difficilement différentiables des sédiments glaciaires par des 
méthodes d’analyse classique (e.g. Rubensdotter et Rosqvist, 2009).
L’étude des sédiments lacustres est la seule approche qui permette de reconstituer les fluctuations 
glaciaires en continu, et avec une haute résolution temporelle. Pour Winkler et Matthews (2010a) le terme 
« haute résolution » ne doit être employé pour les chronologies glaciaires que si certaines conditions 
sont remplies, notamment une résolution infra-décennale, et une continuité de l’enregistrement.
2.1.2.2. La dendroclimatologie
Les reconstitutions paléoclimatiques basées sur l’archive dendrochronologique peuvent également 
être utilisée pour reconstituer le signal climatique, et indirectement les fluctuations glaciaires. Cette 
approche a été employée avec succès sur les derniers siècles, notamment pour reconstituer des bilans 
de masse glaciaire (e.g. Nicolussi, 1995). 
Cependant, compte tenu de la rareté des chronologies millénaires ou multimillénaires en milieu 
de montagne, elle ne peut pas encore être envisagée sur l’Holocène.
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Pour pallier les limites évoquées concernant la nature discrète, et incomplète, de 
l’enregistrement glaciaire de surface, une approche « multi-archive » est souhaitable. La 
comparaison de plusieurs archives permet d’attribuer un plus haut niveau de confiance à 
des preuves qui, considérées individuellement, pourraient être équivoques. La convergence 
de plusieurs indicateurs sur une même période pouvant expliquer les changements par 
une avancée glaciaire (Osborn et al, 2007). 
Cependant peu d’études ont couplé l’approche morphostratigraphique de surface 
et l’étude des sédiments glaciaires lacustres dans le même bassin versant (e.g. Bakke 
et al, 2005) car les sites favorables sont relativement rares, notamment dans les Alpes 
occidentales.
Fig. 2.31. (ci-contre) Comparaison des courbes de variations des glaciers suisses pendant l’Holocène. 
(A) Röthlisberger, 1976 ; (B) Röthlisberger, 1986 ; (C) Maisch et al, 1999 ; (D) Holzhauser et 
Zumbühl, 2003 ; (E) Holzhauser, 2007 ; (F) Holzhauser, 2010. L’échelle temporelle est celle des âges 
14C conventionnels (sauf pour F en âge calendaire). Ces séries sont principalement contraintes par des 
datations 14C de sols et bois fossiles pour la période antérieure à 3000 cal BP.
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2.3. Un état des connaissances sur les fluctuations glaciaires holocènes
2.3.1. Les Alpes centrales et orientales
Dans les années 1960 à 1980, l’exploration et la datation systématique des marges proglaciaires 
(King, 1974 ; Schneebeli, 1976 ; Röthlisberger, 1976 ; Patzelt et Bortenschlager, 1973 ; Bircher, 
1982 ; Renner 1982 ; Holzhauser, 1984), et l’étude palynologique des tourbières d’altitude (Zoller, 
1967 ; 1977a ; 1977b ; Zoller et al, 1966 ; Bortenschlager, 1970) ont permis à la connaissance du 
climat holocène de progresser. Des synthèses de ces travaux, basées sur un large corpus de datations 
14C, ont été publiées dans Patzelt (1974), Röthlisberger et al (1980), Gamper et Suter (1982) et Furrer 
et al (1987). 
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Les chronologies glaciaires déduites de ces datations ont, pour la première fois, montré que les 
glaciers avaient fluctués dans des limites constantes pendant tout l’Holocène (Fig. 2.31), et que les 
formes glaciaires telles que les moraines latérales constituaient des archives climatiques d’une partie 
de cette période. L’application des mêmes méthodes à de nombreux glaciers à travers le monde a 
été poursuivie par Röthlisberger (1986). Ces courbes ont été remises à jour régulièrement comme 
le montre la Figure 2.31, mais certaines portions peuvent être sujettes à caution (Joerin, 2006). En 
effet les âges 14C sur sols fossiles – sur lesquelles elles sont en partie basées – ont généralement une 
faible précision et sont difficiles à interpréter. La pédogénèse étant un processus complexe s’étendant 
sur une longue période, la datation de la fraction humique sur échantillons total ne correspond pas 
forcément à l’âge réel de recouvrement (Matthews, 1997 ; Hormes et al, 2004).
Depuis la fin des années 1990 plusieurs études ont mis en évidence des périodes de retrait 
glaciaire holocène marquées, sur la base de datations de restes organiques (fragments de tourbe, 
troncs subfossiles…) remobilisés, et trouvés au front actuel de certains glaciers (Slupetzky, 1993 ; 
Slupetzky et al, 1998 ; Hormes et al, 1998 ; 2001 ; Nicolussi et Patzelt, 2000 ; 2001 ; Joerin et al, 
2006 ; 2008). Ces datations, qui se regroupent en périodes bien définies, sont interprétées comme 
des périodes de retrait glaciaire plus importante que l’actuel (année de référence 1985), pendant 
lesquelles la végétation poussait sur une zone encore sous le glacier à l’heure actuelle, ou désenglacée 
depuis peu (Fig. 2.32). 
Un modèle expliquant la conservation et le relargage de ces débris organiques est donné par Joerin 
(2006). Il implique l’existence d’un bassin sous-glaciaire dans lequel les sédiments et les bois se sont 
accumulés. La datation dendrochronologique de ces troncs a permis de contraindre plus précisément 
ces périodes de retrait glaciaire, de même que les faibles avancées glaciaires de la première moitié de 
l’holocène. 
Fig. 2.32. Compilation des dates dendrochronologiques et radiocarbones obtenues sur bois 
subfossiles dans 4 marges proglaciaires des Alpes suisse et autrichienne, interprétées comme 
marquant des périodes de retrait glaciaire plus important que l’actuel pendant l’Holocène. Noter la 
proximité des dates de mort des arbres, et la quasi-absence de dates après 4.0 ka (glacier de l’Unteraar 
excepté). (Nicolussi et Schlüchter, http://quest.bris.ac.uk/workshops/ASM_08/talks/schluchter.pdf)
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2.3.2. Les Alpes occidentales
2.3.2.1. Le massif du Mont Blanc
Dans les années 1960-70 quelques bois subfossiles ont été trouvés dans les marges proglaciaires 
du massif du Mont Blanc (MMB) et datés au 14C. Les âges s’échelonnent entre 500 et 8000 BP (Corbel 
et Leroy Ladurie, 1963 ; Vivian, 1975 ; Bezinge et Vivian, 1976 ; Bezinge 1976). Néanmoins comme 
la localisation et la position stratigraphique des échantillons n’ont pas été précisément reportées, ces 
dates ne peuvent être interprétées du point de vue de l’extension des glaciers.
Peu de traces des fluctuations du début de l’Holocène existent dans le massif du Mont Blanc. Au 
glacier du Tour, un stade glaciaire (stade du Tour) postérieur aux récurrences tardiglaciaires, dont 
la position frontale est située 750 m à l’aval du maximum PAG, est contraint par deux datations 14C 
(Jaillet et Ballandras, 1999). La première à 9935 ± 200 BP (10175-8810 cal BC)3 se trouve à la base 
d’une formation lacustre interprétée comme le comblement d’un lac de barrage morainique. Elle 
donne un âge minimum pour la fin du Tardiglaciaire (stade des Frasserands – equivalent proposé : 
oscillation PBO, ~11.5 ka). La seconde date à 8414 ± 50 BP (7580-7355 cal BC) est au sommet d’une 
formation fluvioglaciaire, 700 m à l’aval du vallum morainique du stade du Tour, interprétée comme 
un sandur mis en place lors de l’avancée du glacier. Elle représente donc un âge minimum pour la 
récurrence proprement dite. 
Sur la base des avancées récentes dans la chronologie de la transition Tardiglaciaire/Holocène, 
cette récurrence peut être attribuée à la fois au stade de Kartell calé à 10.8 ka (Ivy-Ochs et al, 2006), 
mais plus vraisemblablement à la phase du Venediger, antérieure à 9.2 ka (Nicolussi et Patzelt, 2001 : 
67-68), ou au stade de Schams-Oberhalbstein vers 9.3 ka (Maisch, 1982 ; Schindelwig, 2010 ; voir 
Fig. 2.35).
Lucéna et Ballandras (1999) rapportent qu’à l’exception des stades du Tour, et de celui des Iles (glacier 
d’Argentière), qui pourraient être contemporains, aucunes preuves géomorphologiques n’existent 
pour des fluctuations glaciaires entre la fin du Dryas récent et le Löbben (3.8-3.4 ka) dans le massif.
La recrudescence de l’activité glaciaire au milieu de l’Holocène est visible dans l’enregistrement 
de l’Amphithéatre Morainique du glacier du Miage (AMM, Val Veni, Italie). La genèse de cette 
forme, qui correspond à une succession de lobes morainiques emboités, est sans doute une brèche 
dans la moraine latérale, exploitée par le glacier lors des phases d’avancée successives (Benn et al, 
2005). Une chronologie de sa mise en place proposée par Deline et Orombelli (2005) indique que 
le Miage aurait commencé à barrer la vallée principale vers 4.8-4.6 ka (début d’une sédimentation 
glacio-lacustre dans le paléo-lac Combal à l’amont). Cependant l’interprétation faite de cette date 
paraît difficilement conciliable avec l’évidence d’un optimum Subboréal (voir § 2.3.3.3 et Chapitre 
5).
Les premières preuves directes d’avancées néoglaciaires sont les datations de bois et sols 
subfossiles effectuées par Bless (1984), et Wetter (1987) dans les moraines latérales droites des 
glaciers d’Argentière, et de la Mer de Glace. A Argentière, six horizons de sols fossiles contenant des 
bois, étagés sur 150 m, ont été datés et constituent la chronologie glaciaire la plus complète dans le 
3  Toutes les datations 14C originales mentionnées dans le texte ont été recalibrées avec le logiciel CALIB v.6.0 (Stuiver 
et al, 2011) et la courbe IntCal09 (Reimer et al, 2009), et sont reportées à 2σ. Les âges suivis de « BP » sont des âges 
conventionnels non calibrés. 
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MMB. Ils prouvent une première avancée après 3665 ± 80 BP (2290-1780 cal BC), avant laquelle 
le glacier avait été aussi retiré que l’extension de 1980 pendant un temps suffisamment long pour la 
formation d’un sol. Viennent ensuite deux avancées contemporaines de la phase du Löbben, dont les 
âges sont stratigraphiquement inversés, et non séparables statistiquement: 3155 ± 70 BP et 3330 ± 70 
BP (1860-1220 cal BC) (âges des bois seulement), mettant en évidence le caractère biphasé de cette 
phase glaciaire. Un retrait conséquent (>1980) a permis à un bois daté à 2640 ± 75 BP (995-540 cal 
BC) de s’établir dans la face interne de la moraine. Néanmoins cette date ne peut pas être reliée avec 
certitude à une avancée glaciaire.
La phase du Göschenen I est reconnue sur plusieurs sites dans le MMB. A Argentière elle est 
datée par plusieurs échantillons de sols et de bois, prélevés dans un même horizon, à 2485 ± 75 BP 
(785-410 cal BC), et 2185 ± 70 BP (390-55 cal BC) (bois seulement) (Bless, 1984). A la Mer de Glace, 
deux bois situés 25-30 m sous la crête de la moraine PAG donnent un âge maximum de 2500 ± 75 BP 
(795-415 cal BC) pour cette avancée (Wetter, 1987). Selon l’auteur elle serait de l’ordre de celle de 
1920, avec un front dans la gorge sous le Chapeau. Au glacier du Trient, une datation sur sol fossile 
dans la moraine latérale droite indiquerait également une phase d’avancée au début du Göschenen 
I, vers 2770 ± 70 BP (1115-805 cal BC) (Schneebeli, 1976 : 51). Dans l’amphithéatre du Miage, le 
dépôt des moraines de la génération B est contraint vers 2500 cal BP (Deline et Orombelli, 2005).
La phase du Göschenen II est relativement bien contrainte chronologiquement dans le massif. 
Elle comprendrait deux avancées bien distinctes, comme le prouvent les deux niveaux de paléosols 
proches (2 m), contenant des bois, et datés respectivement à 1620 ± 70 BP (255-585 cal AD), et 1475 
± 70 BP (430-660 cal AD) au glacier d’Argentière (Bless, 1984). Dans la moraine de la Mer de Glace, 
une souche in situ, située 30 m sous la crête de la moraine, a donné un âge de 1740 ± 65  BP (125-
430 cal AD). Une avancée importante du glacier des Bossons vers 1595 ± 70 BP (260-610 cal AD) 
correspond également à cette période. Au glacier de Blaitière, un profil réalisé dans une tourbière 
située entre la moraine tardiglaciaire et le complexe holocène a permis de dater plusieurs sols (Wetter, 
1987) qui donnent des âges maximua pour les avancées du glacier. Le plus ancien est daté à 1670 ± 
135 (85-635 cal AD) et le plus récent est supposé avoir été recouvert par la récurrence PAG du 17e 
s. Entre ces deux horizons, un sol non daté pourrait correspondre à la période médiévale (Wetter, 
1987).
Deux preuves assez robustes pourraient indiquer une avancée pendant le 9e s AD. Au glacier des 
Bossons un sol fossile situé 11 m sous la crête de la moraine latérale droite, indiquant une avancée 
plus importante que 1920, est datée à 1155 ± 65 BP (695-1015 cal AD) (Wetter, 1987 :152). Au 
glacier de la Brenva, la date obtenue sur un tronc fossile dont les racines sont apparentes, 8 m sous la 
crête de la moraine latérale droite, parait contemporaine à 1170 ± 55 BP (695-985 cal AD) (Orombelli 
et Porter, 1982), et serait également la preuve d’une avancée importante à cette période. Deux dates 
sur bois détritiques trouvés sous la moraine latérale droite de la Mer de Glace qui donnent 1060 ± 65 
BP (780-1155 cal AD) et 1285 ± 65 BP (645-890 cal AD) peuvent éventuellement être rapprochée des 
deux précédentes (Wetter, 1987).
Plusieurs preuves existent pour des avancées de grande ampleur à la fin de la période médiévale 
(au 12e et au 14e s). Une avancée du glacier du Trient est prouvée par un sol fossile, situé 12 m sous 
la crête actuelle de la moraine latérale gauche, recouvert par le glacier à 825 ± 55 BP (1045-1280 cal 
AD) (Bless, 1984 : 24-25). Elle serait au moins égale à l’extension du glacier en 1896. Au glacier du 
Miage, un fragment de tronc emballé dans du till 10 m sous la crête de la moraine latérale gauche a 
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donné un âge de 900 ± 40 BP (1035-1215 cal AD) (Deline, 1999 :11). A la Mer de Glace un tronc 
in situ associé à un sol fossile bien développé, 10 m sous la crête de la moraine, a été daté à 730 ± 
70 BP (MdG 6 : 1165-1400 cal AD) et prouve donc une avancée quasiment de l’ordre des maxima 
PAG. Enfin une datation (1315-1440 cal AD, 2σ) sur un macroreste recouvert de till, à l’extérieur 
de la moraine du 19e s du glacier de Pré de Bard, pourrait indiquer un maximum holocène lors de la 
première avancée du PAG au 14e s (Deline, 2002).
2.3.2.2. Grand Paradis
Glacier du Ruitor
Plusieurs séquences indiquant de longues phases de sédimentation organique (gyttja, tourbe…), 
ont été exposées par l’incision du torrent dans la marge proglaciaire du glacier du Ruitor (~2500 
m a.s.l.), depuis la fin des années 1950 (Armando et al, 1975 ; Charrier et Peretti, 1975 ; Porter et 
Orombelli, 1985 ; Orombelli et Mason, 1997 ; Orombelli, 1998).
Les datations effectuées sur les différentes affleurements sont comprises entre 9070 ± 120 BP 
(8620-7845 cal BC) et 3470 ± 90 BP (2025-1535 cal BC) (Charrier et al, 1975 ; Orombelli et Mason, 
1997). La séquence analysée par Armando et al (1975) était continue et inversée : elle indique une 
extension plus réduite que le site d’échantillonnage entre 6485 ± 115 BP (5630-5225 cal BC) et 3470 
± 90 BP (2025-1535 cal BC), date à laquelle le glacier l’a recouverte et remobilisée. De même, la 
section datée par Porter et Orombelli (1985) indique une position du glacier plus retirée que son 
extension de 1977 en continu entre 8395 ± 125 BP (7600-7080 cal BC) et 6275 ± 75 BP (5465-5040 
cal BC). Orombelli (1998) date et interprète une nouvelle section et conclut à une période de retrait 
entre ~10.2 ka (9070 ± 120 BP ; 8620-7845 cal BC) et ~5.8 ka (4945 ± 65 BP ; 3940-3635 cal BC), 
seulement interrompue par une faible avancée ne dépassant pas la position de 1990 AD vers 6.8 
ka. Pour Pini et al (2011) ces séquences représentent un glacier contracté entre 9.5 cal ka et 6.5 ka, 
ou même jusque 4.9 ka, comme l’indique l’âge de fragments remobilisés, trouvés à proximité des 
affleurements organiques. 
Au vu de ces données il apparait que le glacier du Ruitor a connu une extension très réduite (<1990 
AD) pendant la majorité du début et du milieu de l’Holocène (~10 ka à ~6 ka / ~4 ka ?), interrompu 
par quelques avancées, notamment vers ~6.8 et ~5.8 ka.
Les données historiques indiquent en outre des positions avancées du glacier au 13e s AD. Des 
vidanges du lac proglaciaire du Ruitor se produisaient régulièrement lorsque le glacier atteignait des 
positions de l’ordre de 1880 AD. Les chroniques de ces évènements indiquent une telle avancée vers 
1284 AD (Aeschlimann 1983: 76).
Val d’Orco
Giraudi (2009) a identifié plusieurs phases d’expansion et de contraction glaciaire sur les deux 
derniers millénaires à partir de séquences sédimentaires situées à l’aval des moraines holocènes.  La 
datation des trois horizons tourbeux présents dans les coupes renseignent sur les phases de retraits qui 
sont centrées sur les 2e s BC- 1er s AD, le 7e s AD et les 11e s -13e s AD. A partir de la granulométrie 
des dépôts fluvioglaciaires il propose une hiérarchie des avancées : le PAG a été la plus importante 
suivi par celle du Göschenen II, et enfin par les avancées moins importantes du 9e s et du Göschenen 
I (avancée qui pré-date le premier niveau tourbeux de l’optimum climatique romain).
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2.3.2.3. Le massif des Ecrins
La mise en évidence et la datation de phases d’avancées glaciaires holocènes, autres que le PAG, 
n’a fait l’objet d’aucuns travaux dans le massif. Edouard (1978), Coûteaux (1983), Coûteaux et 
Edouard (1987), et Chardon (1991) mentionnent les traces des récurrences tardiglaciaires et PAG 
mais insistent sur le fait que les indices de phases d’avancées holocènes sont ténues, voire inexistants. 
Les différents cordons latéraux qui constituent la moraine latérale gauche du glacier Noir ont été 
cartographiés, et datés par lichénométrie (Miltenburg, 1986 ; voir Colas, 2000 : 149), Les fragments 
les plus externes pourraient dater du 17e s. Il est cependant possible que la méthode utilisée pour les 
dater sous-estime grandement leur âge (voir chapitre 6). 
Dans le massif voisin de la Clarée, deux générations de moraines sont attribuées à la fin de 
l’Holocène, à savoir au Subboréal et au PAG (Cossart et al, 2011). 
L’étude des sédiments lacustres est le seul moyen d’obtenir une chronologie glaciaire continue. 
Dans les Alpes occidentales, peu de sites proglaciaires ont été étudiés de ce point de vue sur l’Holocène, 
excepté dans le massif des Grandes Rousses. Sur les 4000 dernières années, la séquence du Lac 
Bramant révèle des périodes de contraction glaciaire (4.1-3.6 ka et 3.3-2.85 ka) alternant avec des 
périodes d’avancées glaciaires : entre 3.6 et 3.3 ka et après 2.85 ka (Guyard et al, 2007). Au lac Blanc 
Huez une partition claire de la sédimentation holocène a été mise en évidence : majoritairement 
organique avant 5.4 ka, puis clastique ensuite, reflétant la période néoglaciaire. Surimposé sur ce 
signal millénaire l’enregistrement suggère une avancée glaciaire pendant l’évènement 8.2 ka, et des 
retraits lors du début de l’Age du Bronze, et pendant l’Age du Fer et les optima romain et médiévaux 
(Simonneau et al, 2011).
2.3.2.4. Les Alpes du sud
Dans les massifs de l’Estrop et du Mont Pelat (Ubaye-Mercantour), plusieurs générations de 
récurrences post-LGM ont été identifiées (notées I à VI) (Jorda, 1983 ; Beaulieu et Jorda, 1977). Sur 
une base morphostratigraphique, et la datation de quelques séquences polliniques, les récurrences 
IV à VI seraient holocènes. Le stade IV qui déborde encore des cirques, est attribué à une avancée 
pendant le Préboréal (2250-2350 m). Les deux stades suivants seraient contemporains du Subboréal et 
du PAG avec des glaciers sensiblement de même taille, et des fronts vers 2550 m. Néanmoins aucunes 
datations absolues ne contraignent ces stades holocènes. D’une manière générale les seuls cordons 
morainiques holocènes antérieurs au PAG sont attribués à une récurrence pendant le Subboréal, soit 
par analogie avec l’histoire de la végétation déduite des analyses polliniques (Finsinger et Ribolini, 
2001), ou par une datation indirecte contraignant les dépôts glaciaires (Ribolini et al, 2007). Un âge 
minimum pour une avancée du glacier de Schiantala (Argentera, Italie) est donné par l’âge basal 
d’une tourbière barrée par la moraine, à 2480 ± 50 BP (770-415 cal BC). Cette avancée aurait été sur 
ce site plus importante que le PAG et suivie par une phase de développement d’un glacier rocheux 
(Ribolini et al, 2007).
77
Un état des connaissances sur les fluctuations glaciaires holocènes
2.3.3. Synthèse pour les Alpes européennes
Cette partie présente un résumé des connaissances sur les fluctuations glaciaires depuis la dernière 
récurrence du Tardiglaciaire (Dryas Récent/Stade Egesen pendant laquelle de nombreux glaciers 
alpins, parmi les plus petits, étaient déjà retirés dans les cirques d’altitude) jusqu’à la première partie 
du PAG (14e - 15e s). La dernière partie du PAG (1550-1850 AD), n’est pas traitée car plusieurs 
synthèses existent, compilant sources historiques et géomorphologie (e.g. Grove 2004 ; Nussbaumer 
et al, 2007 et références citées).
Dans cette partie la « hiérarchie » des avancées est donnée à titre indicatif (e.g. en référence aux 
stades de la période moderne : 1850, 1890, 1920, 1980) car les glaciers – notamment les plus petits 
– ont souvent réoccupés les mêmes positions. De plus, les positions frontales, et la hauteur atteinte 
par le glacier sur ses marges latérales, ne peuvent pas être mises en relation de façon satisfaisante la 
plupart du temps. Les positions holocènes plus externes que le PAG ont le plus souvent été observées 
en position marginale latérale (au niveau d’un replat où le glacier pouvait former un lobe lorsqu’il 
n’était pas encore contraint par ses moraines) qu ‘en position frontale.
2.3.3.1. La fin du Tardiglaciaire : Le Dryas récent (12.9 -11.7 ka)
C’est dans les Alpes orientales que la nomenclature des stades tardiglaciaires à été formalisée. 
Elle se base sur les caractéristiques morphologiques des moraines, et sur les valeurs de dépression 
de la ligne d’équilibre glaciaire (ΔLEG) associées aux différents stades, pour établir des corrélations 
entre vallées (Penck et Bruckner, 1901/1909 ; Heuberger, 1966 ; Gross et al, 1977 ; Maisch et al, 
1981 ; 1982 ; 1987). 
Le stade Egesen est le stade tardiglaciaire dont les dépôts sont les plus nombreux et les mieux 
conservés dans les Alpes. Dans son acception originale il désignait les moraines situées immédiatement 
à l’aval des moraines historiques (i.e. PAG-Subboréal) (Kinzl, 1929). Ce stade est divisé en quatre 
sous-stades : Egesen-I qui est le stade maximum, Egesen-II (Bockentälli), Egesen-III et Kartell/
Kromer sur la base de la cartographie des moraines et du calcul de la dépression des LEG (Maisch, 
1982 ; Sailer et Kerschner, 1999). Sur certains sites (glaciers les plus sensibles) d’autres moraines 
plus petites sont également présentes entre les stades principaux (Heuberger, 1966 ; Schoeneich, 
1998b ; Colas, 2000 : 128 ; Schindelwig, 2010), et prouvent que le climat de la fin du tardiglaciaire a 
été très instable avec de multiples péjorations consécutives (Sailer et Kerschner, 1999)
L’équivalence stratigraphique des stades Kartell et Kromer (Gross et al, 1977) a été remise en cause 
après les datations cosmogéniques effectuées sur les localités-types plaçant le Kartell (ΔLEG : 120 
m) dans le Préboréal (10.8 10Be ka) (Ivy-Ochs et al, 2006), et le Kromer (ΔLEG : 75m) dans le Boréal 
(~8.4 10Be ka), avec une corrélation possible avec l’évènement 8.2 ka (Kerschner et al, 2006).
Avec le développement des datations cosmogéniques de nombreuses moraines du stade Egesen 
ont été datées sur plusieurs sites dans les Alpes ces dernières années (Ivy Ochs et al, 1996 ; 2006 ; 
Kelly et al, 2004 ; Maisch et al, 2005 ; Federici et al, 2008 ; Schindelwig et al, 2011) confirmant la 
corrélation avec le Dryas Récent. Ces datations ont prouvé le synchronisme, à l’échelle alpine, du 
stade maximum vers 12.3-12.2 10Be ka, c’est-à-dire peu de temps après le début du Dryas récent 
enregistré dans les sédiments du lac Gerzensee (Suisse) vers 12.7 ka (Schwander et al, 2000). Pour le 
stade Egesen-II, Ivy-Ochs et al (2006) proposent un âge de stabilisation vers 11.3 ± 1.3 10Be ka sur le 
site de Julier Pass (Grisons), c’est-à-dire au début de l’Holocène. Cette stabilisation tardive pourrait 
s’expliquer par la persistance de conditions froides et sèches au début de l’holocène, favorisant une 
activité périglaciaire importante comme le montre la datation du glacier rocheux relique de Julier 
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Pass (immédiatement à l’intérieur des moraines Egesen-II) à 10.4 ± 0.4 10Be ka (Ivy-Ochs et al, 2006 ; 
Kerschner et Ivy-Ochs, 2010).
La reconnaissance du stade Egesen sur un grand nombre de sites des Alpes orientales a en outre 
permis d’effectuer des reconstitutions paléoclimatiques basées sur l’altitude des LEG et sur leurs 
gradients spatiaux pour calculer des paléoprécipitations (ΔP°) (Sailer et Kerschner, 1999 ; Kerschner 
et al, 2000 ; Kerschner et Ivy-Ochs, 2008).
Dans les Alpes françaises, seulement deux complexes tardiglaciaires ont été datés par la méthode 
des âges d’exposition : la moraine du Lavancher (Mer de Glace), dans la vallée de Chamonix 
(Coutterand, non publié), et la moraine du Villaron à Bessans (Haute Maurienne) (Nicoud et al, 
2009). Les datations obtenues placent le dépôt de ces moraines dans le Dryas Récent.
2.3.3.2. Le début de l’Holocène : 11.7 – 7.4 ka
a. Le Préboréal
Les âges minimum de déglaciation acquis au dessus de 2000 m, aux abords des complexes 
morainiques holocènes sont sensiblement contemporains dans les Alpes, et correspondent au début 
de l’Holocène, ou à la fin du Tardiglaciaire. Les glaciers ont acquis rapidement des positions retirés 
dès le début de l’holocène. Dans l’Oberland bernois une date à la base d’une tourbière à 2040 
m, immédiatement à l’extérieur du complexe morainique holocène, indique un âge minimum de 
déglaciation de 10390 ± 150 BP (10668-9704 cal BC) (Wipf, 2001 ; Fig. 2.33). Dans le massif du 
Venediger (Autriche) une datation sur bois (Pinus cembra) à 8970 ± 130 BP (8453-7732 cal BC) 
donne un âge minimum pour le retour de la végétation à cette altitude au début de l’Holocène (Patzelt, 
1974). 
La découverte de restes de bois datant du Préboréal dans certaines marges proglaciaires indique 
également que les fronts de ces glaciers étaient situés plus en amont des positions de la fin du 20e s au 
tout début de l’Holocène (Slupetzky, 1993 ; Nicolussi et Patzelt, 2000).
Quelques avancées glaciaires préboréales ont été datées dans les Alpes. Au glacier de Tsijoure 
Nouve le cordon holocène le plus externe de la marge proglaciaire est daté au 14C à 8400 ± 400 BP 
(8420-6450 cal BC) (Röthlisberger, 1976). De récentes datations cosmogéniques montrent que ce 
cordon a vraisemblablement été déposé vers 11.5 10Be ka, indiquant une extension de l’ordre de celle 
du PAG (légèrement supérieure), lors de cette avancée (Schimmelpfenning et al, 2011). Des preuves 
d’avancées préboréales importantes sont aussi présentes au glacier de Morteratsch sous la forme de 
souches en place, immédiatement externes à la moraine de 1862 AD. Les âges 14C montreraient des 
avancées à 9495 ± 80 BP (9170-8620 cal BC), et entre 9240 ± 110 BP et 9120 ± 110 BP (8745-7975 
cal BC) (Holzhauser non publié, in Holzhauser, 2010 : 202). Dans le même massif, Zoller et al (1998) 
ont mis en évidence la Pälu Oscillation, mais la datation à 9460 ± 140 BP (9230-8350 cal BC) de 
cette phase froide qui a provoquée une avancée du glacier de Palü supérieure de 500 m à celle du PAG 
est incertaine en raison d’un plateau radiocarbone (Ivy-Ochs et al, 2009). 
Le stade de Kartell considéré à l’origine comme la dernière récurrence de l’Egesen (Maisch, 
1982 ; 1995), est situé dans le Préboréal (Gross et al, 1977), ce qui est confirmé par les datations 
cosmogéniques effectuées sur la localité-type : âge moyen de 10.8 ± 1.0 10Be ka (Ivy-Ochs et al, 
2006). De la même façon, les âges de stabilisation des glaciers rocheux dans les Alpes orientales, 
autour de 10.5 ka, indiquent la persistance de conditions froides jusqu’à cette période, et la remontée 
vers des niveaux holocènes ensuite, puisque la température autorisant leur maintien était de 2,5 K 
inférieur à celle du 20e s (Kerschner et Ivy-Ochs, 2010). 
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Récemment, Schindelwig et al (2011) ont montré que le début de l’Holocène était une période 
caractérisée par une forte instabilité, qui se traduisait par de nombreuses oscillations sur les petits 
glaciers pendant le Préboréal (avancées à ~11.1, ~11.0, ~10.8 10Be ka), et le Boréal (~9.3 10Be ka). 
Cette dernière avance étant reconnue sur plusieurs sites, ils proposent donc un stade de signification 
régionale, équivalent à la péjoration de Schams/Venediger. Dans le Trentin (Italie) une autre avancée 
comparable a été proposée à ~9.4 10Be ka (Favilli et al, 2009). Ces datations pourraient être la preuve 
d’un stade glaciaire postérieur au Kartell, mais antérieur à l’Optimum Holocène 1 (OH1, ~9.3-8.4 ka) 
et au stade de Kromer (Schindelwig et al, 2011).
Les enregistrements isotopiques groenlandais montrent un certain nombre d’oscillations durant 
le début de l’Holocène, dont la plus importante est l’évènement 8.2 ka. Mais d’autres évènements 
antérieurs sont présents : l’évènement 9.3 ka, l’anomalie 9.95 ka, et l’oscillation préboréale vers 11.4-
11.5 ka (Rasmussen et al, 2007). Comme on l’a vu, la précision des datations disponibles (14C, 10Be) 
pour les surfaces glaciaires du début de l’Holocène rend difficile la corrélation des avancées alpines 
avec ces enregistrements.
b. L’événement « 8.2 ka »
L’ampleur de la réponse des glaciers alpins à l’évènement « 8.2 ka » identifié dans les enregistrements 
isotopiques groenlandais n’est pas encore totalement bien comprise. Il semblerait que cet évènement, 
intervenu lors d’une période de retrait marqué, n’ait pas provoqué d’avancée importante des grands 
glaciers. Vers 6450 BC le Gepatschferner (16,6 km² en 2006) est moins étendu qu’en 1950. Une 
avancée postérieure à cette date et antérieure à 6150 BC a dépassé cette extension. Le Simonykees 
a au moins atteint la taille de 1870 à cette période (Nicolussi et Patzelt, 2001 : 69). La preuve la 
plus précise d’une réponse des glaciers alpins à l’évènement 8.2 est l’enregistrement du glacier du 
Mont Miné, où une trentaine de troncs subfossiles détritiques retrouvés dans la marge proglaciaire, 
dont certains possédaient le dernier cerne formé, ont été daté par dendrochronologie. Cette avancée 
a été de faible ampleur sur ce glacier puisque le site où les bois ont poussé est encore sous la glace 
actuellement. La période précédant correspond à une contraction glaciaire multiséculaire (OH 1 ; 
~9.3-8.4 ka), puisque certains des arbres recouverts avaient jusqu’à 900 ans (Nicolussi et al, 2011 ; 
Fig. 2.32)
Néanmoins, de petits glaciers tels que ceux du massif de la Silvretta ont pu répondre plus 
rapidement. Kerschner et al (2006) ont attribué la datation des moraines de la localité-type du stade 
de Kromer (8400 ± 700 10Be) à l’évènement 8.2 ka. Cette corrélation est valable dans la limite de 
l’incertitude des datations par âge d’exposition, qui restent dans tous les cas des âges minimums. 
D’autre part elle implique une hausse des précipitations sur la frange septentrionale des Alpes (voir 
discussion dans Kerschner et al, 2006).
La plupart du temps l’avancée associée au « 8,2 ka » est supposée avoir été biphasée : Kerschner 
et al (2006) parlent de 2 séries de cordons sur le site de Kromer. Luetscher et al (2011) ont également 
enregistré une avancée du glacier inférieur de Grindelwald en deux temps à cette période.
c. La transition Boréal/Atlantique
Les grands glaciers qui n’ont pas connu d’avancées lors de l’évènement 8.2 ont pu répondre en 
revanche à la période humide du début de l’Atlantique autour de 7.8-7.7 ka, comme le suggèrent Spötl 
et al (2010). En effet des avancées de cette époque sont relatées dans les Alpes autrichiennes, avec des 
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dates s’échelonnant entre 7.9 et 7.4 ka. Le Gepatsch a réavancé jusqu’à son niveau de 1950 vers 5700 
BC, et peu après 5400 BC (Nicolussi et Patzelt, 2001 ; Patzelt, non publié, in Spotl et al, 2010). Dans 
le Zillertal, des avancées de l’ordre de 1850 ont été déterminés vers 7.74-7.55 ka sur deux glaciers 
(Pindur et Heuberger, 2010). Au Zettalunitzkees (Venediger), une avancée correspondant également 
aux maxima holocènes est datée après 7.75 ka (Patzelt non publié, in Nicolussi et Patzelt, 2001). 
Dans le massif de l’Adamello, le Vedretta della Lobbia a atteint une position au début, ou au milieu 
de l’Holocène, qu’il n’a plus dépassé par la suite, comme l’indique l’âge minimum de 5310 ± 180 BP 
(4490-3710 cal BC) pour la moraine la plus externe (Baroni et Carton, 1990a).
En résumé, l’instabilité du climat du début de l’Holocène a été marquée, et a entrainé 
plusieurs avancées glaciaires (~11.5, ~11.1/10.8, ~9.6/9.3 ka, ~8.2, ~7.8/7.5 ka), mais seuls les 
glaciers de taille petite à moyenne ont pu réagir suffisamment rapidement pour atteindre les 
niveaux des maxima historiques PAG lors de ces brèves périodes froides. 
A l’inverse, les grands glaciers de vallée n’ont connu que des crues modestes lors de ces 
épisodes : entre l’extension du milieu du 20e s et celle des premières décennies post-PAG 
(Nicolussi et Patzelt, 2001 ; Kerschner et al, 2006 ; Pindur et Heuberger 2010).
2.3.3.3. L’Optimum climatique Holocène: ~7.5 - 4.3 ka
a. L’Optimum paroxysmal Atlantique : OH 2 (~7.5 – 6.65 ka)
Les conditions moyennes de cette période sont sans doute les plus chaudes de l’Holocène 
(Nicolussi, 2009a). De nombreuses preuves d’un des plus longs optimuma climatiques holocènes 
ont été réunies pour cette période. Au glacier de Tschierva, il est daté entre ~7.5 et 6.65 ka et serait 
caractérisé par une hausse de la LEG de 200 m par rapport à la référence de 1985 (Joerin et al, 2008). 
Sur le site de Tisenjoch (lieu de découverte d’Ötzi), un sol fossile situé à 3200 m d’altitude a été 
daté à 5615 ± 55 BP (4545-4345 cal BC). Compte tenu de l’épaisseur de l’horizon A, il témoigne 
d’une période de pédogénèse estimée à 500-1200 ans, (Baroni et Orombelli, 1996), impliquant des 
conditions favorables depuis ~7.4 ka sur ce site. 
Des preuves pour de faibles avancées glaciaires existent au début de cet optimum vers 5400 BC 
puisque le Gepatschferner avance jusqu’à son niveau de 1950 juste après 5400 BC. Une position très 
avancée d’un petit glacier du Val Bever (Grisons) est attestée au même moment par un épandage 
fluvioglaciaire de 12 cm d’épaisseur dans une tourbière proglaciaire vers 6355 ± 80 BP (5480-5080 
cal BC) (Suter, 1981). Patzelt et Bortenschlager (1973) ont daté l’avancée de Frosnitz à 6130 ± 130 
BP (5345-4730 cal BC) sur la localité-type, par une branche de Pinus cembra interprétée comme 
ayant été incorporée au till lors de cette avancée. F. Mayr avait également reconnu une phase glaciaire 
Atlantique dans la tourbière Buntes Moor (Mayr, 1964 ; 1968), et au glacier du Tour (Mayr, 1969). 
Ces avancées avaient été corrélées à la phase froide du Larstig (Heuberger, 1966). Cependant la 
fiabilité des preuves de l’existence de la phase de Frosnitz/Larstig a été questionnée, et il semble que 
l’occurrence d’une avancée glaciaire à cette période ait été abandonnée. La phase de Frosnitz serait 
donc plus ancienne (contemporaine du Misox ?), et pré-daterait l’OH 2.
b. Les avancées du milieu de l’Holocène (6.65 – 5.2 ka)
L’optimum Atlantique se termine au glacier de Tschierva par une avancée d’ampleur modeste, 
datée par dendrochronologie après 4650 BC. Le fait que la treeline reste haute dans le Kaunertal 
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jusque vers 6.4 ka indiquerait que cette avancée a plutôt été causée par une hausse des précipitations 
hivernales (Nicolussi, 2009a). Des datations dendrochronologiques comprises entre 4840 et 4594 
BC indiquent que le glacier du Gorner a réavancé, depuis des positions au moins aussi retirées que 
l’actuel, pour atteindre une faible extension (~1950 AD) vers 4600 BC. Cette avancée a été plus 
importante sur certains appareils. Vers 5865 ± 65 BP (4895-4550 cal BC), le glacier de Morteratsch 
aurait atteint, et vraisemblablement dépassé à nouveau, son extension de 1862 (Holzhauser, 2010). 
Le glacier de l’Allalin aurait aussi connu une avancée importante (>1890 AD) vers 5760 ± 120 BP 
(4895-4355 cal BC) (Bezinge et Vivian, 1976 : 453 ; Röthlisberger et al, 1980 : 43 ; Bircher, 1982 : 
83).
 
La première avancée post-optimum Atlantique est plus tardive sur les grands glaciers. Elle 
s’accompagne d’une baisse très sensible de la limite de la forêt (Nicolussi et al, 2005). 
Juste après 4300 BC, le Gepatsch connaît une nouvelle avancée de l’amplitude de 1950, et au plus tard 
vers 3900 BC le glacier repasse sous ce niveau qu’il ne réatteindra pas pendant 2500 ans. Cette période 
correspond à la phase de Rotmoos, dont la tourbière proglaciaire de la vallée de Rotmoos (Ötztal, 
Autriche) est la localité-type. Cette péjoration climatique biphasée (Rotmoos I et II) est prouvée par 
la prédominance de sédiments fluvioglaciaires silteux dans la tourbière entre ~4200 cal BC (5300 BP) 
et ~3000 cal BC (4400 BP), seulement interrompue vers ~3400 BC (4680 ± 100 BP) (Bortenschlager, 
1970 ; 1984 ; Nothegger, 1997 ; Nicolussi et Patezlt, 2001). Pendant cet intervalle la position exacte 
du glacier n’est pas connue, mais elle est interprétée comme étant proche de ses maxima holocènes. 
Le glacier de Maighel (Gothard) a atteint ses maxima holocènes (plusieurs centaines de mètres à 
l’aval de la position de 1850), au début du Rotmoos 1, vers 4200 BC (5345 ± 80 BP ; 4340-3990 cal 
BC) comme l’attestent à la fois une datation sur un sol recouvert par la moraine de cette avancée, et 
un dépôt sablo/silteux dans une tourbière située 1 km à l’aval (Renner, 1982 : 55-58). Une extension 
maximale holocène est également attestée au Jäggigletscher (Lötschental) vers 5225 ± 90 BP (4320-
3800 cal BC) (Meier, 1986).
De nombreuses preuves existent pendant le sixième millénaire de conditions climatiques qui se 
dégradent à partir de 5.8/5.7 ka, et d’une augmentation de l’englacement. Certains auteurs fixent 
d’ailleurs le début de la période du Néoglaciaire dans les Alpes vers le milieu du 6e millénaire BP, 
e.g. 5.7-5.3 ka (Orombelli et Baroni, 1996 ; Magny et al, 2006). Une seconde avancée appartenant au 
Rotmoos 1 est enregistrée à Tschierva, potentiellement scindée en deux poussées distinctes : vers 3800 
BC et 3650 BC (Joerin et al, 2008). Le Gurglferner, proche du Rotmoos, aurait atteint l’extension de 
1850 pendant cette phase, vers 3890-3660 cal BC (Patzelt et al, 1990 ; 2007). Ces dates pourraient 
aussi correspondre à l’avancée du Ruitor après 5740-5605 cal BP (Orombelli, 1998). D’après les 
données disponibles, la période du Rotmoos 1 paraît donc biphasée, avec des avancées centrées sur 
4200 et 3800/3700 BC, séparées par une période chaude prouvée par les dates dendrochroonologiques 
de Tschierva entre 4200 et 3900 (ou 3700 BC) (Joerin et al, 2008).
L’avancée la plus importante du glacier de Tschingel (Oberland) est datée par un sol recouvert 
par le glacier vers 4475 ± 75 BP (3360-2930 cal BC). Cette petite moraine est légèrement plus 
externe que celles qui marquent les avancées du Löbben sur ce site (Wipf, 2001 ; com. pers. 2011) et 
représente donc la première avancée du glacier après l’optimum climatique du milieu de l’Holocène. 
L’exhumation du corps du chasseur néolithique Ötzi sur le Tisenjoch révèle que les conditions 
d’englacement sur ce col avaient vraisemblablement augmenté de façon significative après sa mort 
datée à 5.3-5.12 ka (Bonani et al, 1994 ; Kutschera et al, 2000), autorisant la conservation parfaite du 
corps jusqu’à sa découverte en 1991. Cette explication est valable également pour les artefacts en cuir 
retrouvés au Schnidejoch, qui se seraient dégradés rapidement à l’air libre. Ces trouvailles peuvent 
Chapitre 2 - Enregistrement glaciaire et reconstitution du climat holocène
82
donc être interprétées comme un englacement qui n’aurait pas atteint de minima aussi marqués (que 
ceux précédant l’enfouissement du corps) entre ~5.2 ka et la fin du 20e s (Baroni et Orombelli, 1996 ; 
Grosjean et al, 2007). La théorie de l’enfouissement en continu nécessaire à la conservation du corps 
(et donc d’un englacement supérieur) est parfois contestée, mais elle est avancée pour expliquer 
de nombreuses trouvailles archéologiques ou paléontologiques faites dans ce contexte à travers le 
monde (e.g. Dixon et al, 2005 ; Lee et al, 2006 ; Nesje et al, 2011). Cette découverte prouve de 
toute façon une augmentation (ponctuelle ?) de l’englacement sur ce site à la fin du 6e millénaire BP, 
contemporaine du Rotmoos 2, vers 3200 cal BC.
c. L’Optimum Subboréal : OH 3 (~5.2/5.0 - 4.3/4.2 ka)
 Après les faibles avancées glaciaires du milieu de l’Holocène, valables surtout pour les petits 
glaciers, le 5e millénaire BP est globalement une période de faible englacement, égal, voire même 
inférieur à l’actuel (Joerin et al, 2006 ; Ivy-Ochs et al, 2009). Le second sol fossile daté à 3885 ± 
60 BP (2560-2150 cal BC) sur le Tisenjoch indique une nouvelle période prolongée de contraction 
supérieure à celle de 1990 (Baroni et Orombelli, 1996). Des artefacts contemporains de cet optimum 
sont datés entre 4.9 et 4.45 ka au Schnidejoch (Grosjean et al, 2007). Après 2231 BC le glacier du 
Gorner a réavancé, recouvrant deux mélèzes de 500 et 650 ans, indiquant que le glacier était au moins 
aussi rétracté, voire plus, que l’actuel durant cette période (depuis au moins 2879 BC) (Holzhauser, 
2010). En outre la limite des arbres est remontée à cette époque à des niveaux élevés (Nicolussi et al, 
2005), et les températures estivales ont atteint des niveaux proches des maxima holocènes (Millet et 
al, 2008).
 Nous restreindrons donc la période néoglaciaire après le dernier optimum climatique qui a duré 
la majeure partie du 5e millénaire BP, c’est-à-dire à partir de ~4.3/4.2 ka. Cet optimum holocène peut 
donc être considéré comme le dernier à avoir duré ~800 ans, après les deux précédents (Boréal : ~9.2-
8.4/8.2 ka ; Atlantique : ~7.5-6.6 ka).
2.3.3.4. Le Néoglaciaire : ~ 4.2 ka - 1860 AD
D’un point de vue sémiologique l’usage du terme « Néoglaciaire » (Neoglacial, Neoglaciation) a 
sensiblement dévié à mesure que des preuves de l’activité glaciaire du début de l’Holocène devenaient 
plus précises (Matthews et Dresser, 2008). 
Dans sa première acception le terme indiquait une recrudescence de l’activité des glaciers après 
un premier Holocène chaud, et pendant lequel les glaciers de certaines régions de l’Atlantique nord 
avaient disparus (e.g. Scandinavie) ou étaient très réduits (Porter et Denton, 1967). Dans la seconde 
acception le terme désigne les phases d’avancée glaciaires, aussi baptisées « Little Ice Age Type 
Events » (L.I.A.T.E.’s) (Wanner et al, 2000 ; Matthews et Dresser, 2008), quelque soit la période 
à laquelle elles se produisent. Ces L.I.A.T.E.’s ayant des caractéristiques communes (épisodes 
d’échelle séculaire à millénaire, multiphasés, atteignant des niveaux parfois proches des maxima 
holocènes…).
Le Néoglaciaire est fixé ici vers 4.2 ka en raison d’un changement de long terme du climat à partir 
de cette période (Wanner et al, 2011 ; Chapitre 1), et de conditions qui ne ré-atteignent plus celles 
des optima climatiques précédents (au moins sur le long terme). Il commence avec des avancées 
glaciaires vers 4.4/4.2 ka (H. Holzhauser, com. pers. ; voir infra). Le début du Néoglaciaire à cette 
date est également corroboré par la chute de la treeline dans les Alpes orientales dont les niveaux 
resteront bien inférieurs à ceux de la première moitié de l’Holocène (Nicolussi et al, 2005). De plus, 
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l’ensemble des datations effectuées dans des moraines latérales sont postérieures à cette date dans 
les Alpes (Joerin, 2006 ; Ivy-Ochs et al, 2009). Cela indique qu’il s’agit de formes essentiellement 
déposées durant cette période et que les moraines déposées lors de la première moitié de l’holocène 
étaient plus petites, plus à l’amont et/ou ont été remobilisées par la suite.
a. L’avancée « 4.2 ka »
Des preuves d’un renouveau de l’activité glaciaire, et d’une avancée culminant vers 3900/3800 
BP (~2400-2250 BC) existent sur un certain nombre de glaciers (Holzhauser, 2010 : 140), bien que 
l’ampleur de ces avancées soit peu contrainte, et parfois considérée en deçà des maxima holocènes. 
Dans la limite de la précision des datations disponibles on peut également identifier une avancée de 
faible ampleur ayant culminé un à deux siècles plus tôt.
Une première avancée s’est donc produite au milieu du 5e millénaire (~4500 BC). Pendant cette 
phase, le glacier de Gauli (Oberland) a dépassé son extension de 1980 – pour la première fois depuis 
au moins 400 ans – après 3950 ± 80 BP (2835-2155 cal BC) mais n’a pas progressé bien au-delà 
(preuves d’une recolonisation de la marge proglaciaire par les arbres un à deux siècles plus tard) 
(Wäspi, 1993). Au glacier de Schwarzenstein (Zillertal), un âge maximum pour une avancée glaciaire, 
dont l’extension ne peut être établie, est donné par la datation de tourbe recouverte par un horizon de 
silts fluvioglaciaires, à 2880-2500 cal BC (Pindur et Heuberger, 2010 : 50). Les glaciers de Gepatsch 
et Pasterze ont également avancé à cette période, dépassant respectivement leurs niveaux de 1960 
et 2000 vers 2500 BC, sans atteindre le niveau de 1950 pour le premier (Nicolussi et Patzelt, 2001 ; 
Nicolussi, 2011).
Concernant l’avancée « 4.2 ka » proprement dite, la seule date dendrochronologique vient du 
glacier du Gorner, qui a dépassé le niveau actuel (<1963 AD) après 2231 BC (quelques cernes 
manquent), mais il n’existe pas d’indications sur la position maximale atteinte lors de cette avancée 
(~1950 AD ?). Par analogie avec les chronologies très détaillées qui existent pour le PAG, et en prenant 
en compte le temps de réponse de ce glacier, on peut émettre l’hypothèse qu’à cette date, les glaciers 
moyens avaient déjà atteints leurs positions maximales. Une datation sur sol fossile marquant un 
maximum potentiel du glacier de Tschingel correspond à la même période (3795 ± 65 BP ; 2460-2040 
cal BC) même si l’auteur précise qu’une contamination n’est pas à exclure (Wipf, 2001). Une avancée 
contemporaine est également identifiée au glacier du Rhône vers 3870 ± 75 BP (2570-2135 cal BC), 
avec une extension de l’ordre de celle de 1850 (Zumbühl et Holzhauser, 1988 ; Holzhauser, 2007). 
Le glacier de Morteratsch aurait également dépassé ses limites de 1862 vers 3910 ± 65 (2570-2205 
cal BC) (Holzhauser non publié, in Holzhauser, 2010 : 140). Au glacier de Brenay, un sol recouvert 
par la moraine la plus externe du complexe holocène a donné un âge de 4125 ± 260 BP (3485-1965 
cal BC) (Schneebeli, 1976). Malgré l’imprécision de la date, ce cordon pourrait correspondre à une 
avancée importante dans la seconde moitié du 5e millénaire BP. Enfin, une avancée potentielle du 
Gepatschferner est datée vers 2000 BC mais son identification repose sur une seule souche en place 
(Nicolussi et Patzelt, 2001). 
Dans les Apennins, Giraudi (2005) relate également un renouveau de l’activité glaciaire à cette 
période : reformation potentielle du glacier de Calderone qui était très retiré – voire éteint – dans 
la première moitié de l’Holocène après 3895 ± 65 BP (2565-2155 cal BC : âge du sol recouvert par 
l’avancée du glacier retrouvé incorporé au till).
Ces phases d’avancées pourraient correspondre à un court intervalle interrompant les périodes 
de retrait identifiées par Joerin et al (2006) vers 4.3 ka. En outre les datations dendrochronologiques 
des bois détritiques du glacier de l’Unteraar pour cette période (Fig. 2.32) montrent des dates de 
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mort qui pourraient indiquer une faible avancée vers 2450 BC, puis une recolonisation de la marge 
proglaciaire rapidement et jusque 2000 BC. En raison de son temps de réponse, ce glacier n’a sans 
doute pas connu d’avancée importante à cette époque. De la même façon, les datations montrant un 
développement continu de tourbe dans la marge proglaciaire du Pasterze (actuellement occupée par 
le glacier) entre 3530-2200 et 1950-1440 cal. BC (Kellerer-Pirklbauer et Drescher-Schneider, 2011) 
pourraient indiquer l’absence de réponse de certains glaciers à cet épisode.
Entre la fin de l’avancée « 4.2 ka » et le début du Löbben (3.8-3.4 ka), un retrait glaciaire court, 
mais prononcé, est mis en évidence par des trouvailles d’artefacts archéologiques sur les cols de 
Lötschenpass et du Schnidejoch, prouvant qu’ils étaient libres de glace respectivement vers 4300-
3710 cal BP (Bellwald, 1992) et 4060-3700 cal BP (Grosjean et al, 2007). La réavancée du glacier de 
Morteratsch au-delà de son extension de ~2000 AD après 3625 ± 65 BP (2195-1775 cal BC) prouve 
également l’ampleur du retrait lors de cet optimum (Holzhauser non publié, in Holzhauser, 2010 : 
140). De plus, la treeline était toujours relativement élevée à cette période (voir Bless, 1984 : 41).
b. Le Löbben (3.8-3.4 ka)
La phase du Löbben (Patzelt et Bortenschlager, 1973) est la première période de crue glaciaire 
généralisée après les optima climatiques holocènes. La tourbière de Buntes Moor au front du glacier 
de Fernau (Zillertal) a ainsi enregistré une sédimentation organique de façon ininterrompue entre 
~5000 et ~1900 BC (Weirich et Bortenschlager, 1980 ; Nicolussi et Patzelt, 2001 : 74). 
Sur de nombreuses marges proglaciaires, les moraines datées du Löbben représentent les 
positions les plus externes, après celles du début de l’Holocène (Schimmelpfenning et al, 2011) ou du 
Tardiglaciaire. Ces avancées auraient été : i) sur de nombreux glaciers alpins, petits à moyens, les plus 
importantes de l’Holocène (Patzelt et Bortenschlager, 1973 ; Bircher, 1982 ; Renner, 1982 ; Wipf, 
2001 ; Holzhauser, 2010 : 143) ou ii) au moins égales à celle du milieu du 19e s (Patzelt et al, 1990 ; 
2007 ; Pindur et Heuberger, 2010), voire iii) plus faible (~1930 AD) sur de grands appareils comme 
le Gepatschferner (Nicolussi et Patzelt, 2001). 
La réapparition de varves dans le lac de Silvaplana après 1500 BC, indiquant la progression des 
glaciers dans le bassin versant, coïncide également avec cette période (Leeman et Niessen, 1994). 
Les datations renseignant le début, et la durée, de cette phase sont très nombreuses (voir Holzhauser, 
2010 : 141-143). Sur quelques sites des pulsations internes ont pu être identifiées : au moins deux 
avancées majeures sont souvent distinguées, vers 3600-3400 BP (1950-1700 cal BC) et 3300-3100 
BP (1570-1400 cal BC), comme aux glaciers de l’Allalin (Bircher, 1982 : 82-84), de Witenwasseren 
et de Guspis (Renner, 1982 : 44-51), de Tschingel (Wipf, 2001 : 136-137), de Frosnitz (Patzelt non 
publié, in Nicolussi 2009a), et d’Argentière (Bless, 1984 : 28-33). Le glacier de Tschingel est sans 
doute le glacier qui possède le meilleur enregistrement morainique de cette période. Wipf (2001) 
attribue pas moins de 4 cordons au Löbben sur le lobe latérale droit du glacier (Fig. 2.33) puisque 
les datations 14C des sols fossiles trouvés sous le plus externe et le plus interne sont statistiquement 
identiques (respectivement 3340 ± 80 et 3330 ± 85, soit 1875-1430 BC). En position frontale une 
autre excavation a révélé également deux sols de cette période datés à 3530 ± 70 BP (2110-1685 cal 
BC), et 3185 ± 70 BP (1620-1300 cal BC). Ces datations révèlent une extension frontale égale à celle 
de 1850, mais un développement latéral plus important (700 m), car non encore contraint par ses 
moraines (Fig. 2.33).
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Le retrait séparant les deux avancées communément datées a été suffisamment important pour 
permettre le développement d’un sol sur ces sites. Malgré l’évidence stratigraphique, la précision 
du radiocarbone ne permet pas de relier ces pulsations à une chronologie absolue ; ni de proposer 
une plus grande complexité, e.g. deux avancées durant la première phase comme le suggèreraient 
les âges de 3680 ± 85 BP (2340-1780 cal BC) et 3570 ± 65 BP (2130-1740 cal BC) au glacier de 
Witenwasseren (Renner, 1982 : 44-45).
Les datations dendrochronologiques disponibles indiquent deux avancées glaciaires d’ampleur 
croissante au Gepatschferner : la première débute vers 1660 BC et culmine vers 1626 BC avec une 
extension de l’ordre de 1930. Peu après, le glacier connaît un nouveau maximum après 1555 BC, 
supérieur à l’extension de 1930. Des arbres poussaient à nouveau sur le site dès 1350 BC : le point 
culminant de cette avancée a donc été atteint au plus tard vers 1500-1450 BC (Nicolussi et Patzelt, 
2001). Au glacier du Gorner une datation dendrochronologique sur bois non in situ indique une 
Fig. 2.33. Les cordons morainiques néoglaciaires du glacier de Tschingel (Oberland) dans le secteur 
de l’Oberhornsee. Les datations reportées sont les âges 14C conventionnels de sols recouverts par du 
matériel morainique. Les flèches indiquent les moraines datées (Wipf, 2001). Noter l’extension latérale 
du glacier au début du Néoglaciaire (~700 m / 1850 AD) et la conservation d’une séquence morainique 
remarquable du fait d’une tendance récessionnaire et de la prévalence de l’accrétion proximale dans 
la construction de l’amphithéâtre morainique (photo A. Wipf ; (A) 28/10/05, (B) 21/09/06).
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avancée après 1851 BC (Holzhauser, 2010 : 141).
La phase la plus froide du Löbben peut être circonscrite d’après les valeurs de densité du bois 
final, qui chutent brusquement et restent en dessous de la moyenne entre 1663 et 1458 BC chez des 
arbres subfossiles qui ont poussé en limite supérieure de la forêt (Renner, 1982 : 169 ; Holzhauser, 
2010 ; voir § 4.4.2). Les preuves d’avancées très importantes pendant le Löbben sont difficiles à 
réconcilier avec l’occurrence de (quelques) bois détritiques au glacier de l’Unteraar, indiquant un 
retrait plus marquées que l’actuel s’étendant sur toute la période (Fig. 2.32). Mais pourrait refléter le 
temps de réponse de ce glacier, qui n’aurait ré-avancé que dans la seconde partie du Löbben.
Pendant l’Optimum de l’Age du Bronze (ca. 1400-1000 BC) les glaciers vont connaître des 
minima marqués. Le front du glacier d’Aletsch se situait ainsi 1 km à l’amont de la position de 2002 
entre 1350 et 1250 BC (Holzhauser et al, 2005). L’avancée du glacier de Gepatsch datée de 1200 BC, 
pendant laquelle il a dépassé ses niveaux de 1940, pourrait correspondre à la fin de cette période de 
contraction (Nicolussi et Patzelt, 2001, Nicolussi 2009a).
c. Le Göschenen I (~3.0-2.4 ka)
Les phases du Göschenen I et II ont été pour la première fois identifiées dans le massif du 
Damma en Suisse (Zoller et al, 1966). Selon Patzelt (1974) peu de moraines du Göschenen I n’ont été 
conservées car cette phase aurait été en moyenne légèrement inférieure aux suivantes (G II et PAG). 
Cette péjoration climatique est vraisemblablement due à une baisse de l’activité solaire vers 2850 cal 
BP. Un shift brutal vers des conditions climatiques plus humides est enregistré dans les séquences des 
tourbières d’Europe du nord et par les niveaux des lacs d’Europe centrale (Van Geel et Magny, 2002 ; 
Mauquoy et al, 2004). La péjoration culmine vers 800 BC dans les enregistrements sédimentaires 
(voir § 1.1.2.3). Néanmoins, des preuves pour des glaciers en progression existent avant cette date. 
Le glacier d’Aletsch était en progression certaine au moins dès 1148 BC et a atteint une position 
comparable à 2000 AD en 941 BC. Son extension maximum est atteinte vers 600-550 BC. Durant 
toute cette période, des retraits, dont les traces n’existent pas, peuvent avoir entrecoupé son avancée 
qui s’étend sur 2,7 km (Holzhauser, 2009). Le glacier du Gorner a dépassé son extension de 1963 
en 602 BC, recouvrant un mélèze qui avait germé vers 1160 BC, ce qui implique des dimensions 
restreintes pendant cet intervalle. L’extension maximale est intervenue après 600 BC sans pouvoir 
déterminer son ampleur exacte, peut être de l’ordre de celle de 1920 comme le glacier d’Aletsch 
(Holzhauser, 2010). Le Gepatschferner est en progression depuis le milieu du 10e s BC, et connaît un 
premier maximum comparable à l’extension de 1935 vers 712 BC. Une nouvelle avancée, cette fois 
supérieure à 1930-35 est datée à 637 BC (Nicolussi et Patzelt, 2001 ; Nicolussi et al, 2006). 
Des preuves d’avancées durant la période existent également pour des glaciers plus réactifs, comme 
ceux d’Allalin et de Saas (Valais) qui ont renversé des mélèzes de 400-500 ans entre 959 et 927 BC 
(Holzhauser, 2009 : 194 ; Röthlisberger et al, 1980 : 44). A l’Allalin, ces dates sont interprétées comme 
un glacier dépassant son extension de 1890 AD, ce qui signifie une extension déjà très importante dès 
le début du Göschenen I. Au glacier inférieur de Grindelwald, deux périodes d’avancée, datées au 
14C, sont contemporaines du Göschenen I. La première vers 2805 ± 80 BP (1205-810 cal BC), et la 
seconde vers 2330 ± 80 BP (750-200 cal BC) (Holzhauser et Zumbühl, 1996). De même, au glacier de 
Fernau (Stubai), la tourbière proglaciaire Buntesmoor a enregistré deux périodes d’avancée (niveaux 
fluvioglaciaires) à 2820 ± 90 BP (1255-810 cal BC), et 2280 ± 80 BP (730-110 cal BC) ; séparés par 
une couche de tourbe datée à 2620 ± 80 BP (975-425 cal BC) traduisant une période de contraction 
glaciaire (Mayr, 1964 ; 1968).
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Il semblerait que les plus grands glaciers italiens aient connus leurs maxima holocènes pendant 
le Göschenen I comme l’indiquent les datations 14C effectuées à la base de remplissages barrés par 
les moraines les plus externes des marges proglaciaires des glaciers du Lys (Mont Rose), de Forni 
(Ortles), et de Pisgana (Adamello) qui s’échelonnent entre 2400 et 2700 14C BP (Orombelli et Pelfini, 
1985 ; Pelfini, 1988 ; Ravazzi et al, 2001). Sur nombre d’autres glaciers italiens cette avancée a 
également été l’une des plus importantes de l’Holocène (Baroni et Carton, 1991 ; Giraudi, 2005).
La date la plus récente pour une avancée durant le Göschenen I provient du Gefrorene Wand Kees 
(Zillertal, Autreiche). Un arbre in situ daté à 446+ BC, et qui à vécu plus de 450 ans sur ce site, a été 
recouvert par le glacier lorsqu’il a dépassé son extension de 1920 AD (Nicolussi et al, 2006). 
Cela indique que la fin de la période du Göschenen I a été marquée par des niveaux glaciaires 
relativement élevés pendant plusieurs décennies, et que les dates des maxima ont pu être asynchrones 
selon les glaciers, en fonction de leurs dynamiques respectives.
d. Le Premier millénaire AD
Le Göschenen II (~250-600 AD)
Cette période, aussi appelée Dark Age ou Migration Period, est caractérisée par une instabilité 
climatique prononcée à partir de la fin du 3e s (baisse des températures) (Ljungqvist, 2010 ; Büntgen 
et al, 2011). 
Durant cette phase les glaciers alpins ont atteints des positions proches des maxima PAG, voire 
légèrement supérieures (Patzelt, 1974). Sur certains sites des maxima glaciaires sont relatés dès le 
2e - 4e s AD, comme au Hornkees (Zillertal). Un fragment de bois provenant d’une excavation dans 
une moraine latérale et prouvant un maximum holocène, est daté à 1880 ± 55 BP (5-255 cal AD), 
confirmé par la datation de la fraction humique du sol fossile à 1895 ± 55 BP (0-245 cal AD) (Pindur 
et Heuberger, 2010 : 54). Au glacier de Fernau (Stubai), l’enregistrement de la tourbière proglaciaire 
montre, après les 15 cm de tourbe qui marquent l’optimum climatique Romain, deux nouvelles 
passées sableuses séparées par une mince couche de tourbe datée à 1890 ± 90 BP (90 cal BC-380 cal 
AD) indiquant une avancée biphasée du glacier à la fin de la période romaine (Mayr, 1964 ; 1968). 
Au glacier du Rhône, l’avancée datée à 1700 ± 70 BP (âge maximum, 139-534 cal AD) a dépassé 
l’extension de 1856 AD (Zumbühl et Holzhauser, 1988 : 229). Au glacier de Simony, une moraine 
latérale a un âge maximum de 1600 ± 70 BP (260-605 cal AD), indiquant l’avancée la plus importante 
depuis le début de l’Holocène où une moraine a été déposée avant 7220 ± 140 BP (6395-5815 cal BC) 
(Patzelt et Bortenschlager, 1973 ; Patzelt, 1974).
Le glacier d’Aletsch a atteint un premier maximum faible vers 272 AD (de l’ordre de 1982 AD), puis 
une extension comparable au maximum PAG vers 590 AD. D’autres datations dendrochronologiques 
existent pour des glaciers suisses : le glacier de Zmutt a renversé un mélèze de 400 ans en 580 AD 
(Röthlisberger 1976 : 89 ; Röthlisberger et al 1980 : 46 ; Holzhauser, 2009) ; le glacier de Ried avance 
en 525 AD (Holzhauser, 1985 : 175) et le glacier de Grindelwald en 527-592 (Holzhauser et Zümbuhl, 
1996 ; Holzhauser 2009 : 190). Le Gepatschferner connaît une avancée supérieure à son extension de 
1930 en 336 AD (Nicolussi et al, 2006).
L’avancée du Haut Moyen Age (~830 AD)
Cette avancée importante est reconnue sur un certain nombre de sites. A Grindelwald elle culmine 
en 836 AD (Holzhauser et al, 2005). Au glacier du Gorner trois dates 14C sur souches in situ prouvent 
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cette avancée à 1195-1125 BP (675-1025 cal AD). Elle y aurait été supérieure à l’extension de 1949, 
mais inférieure à 1940 (Holzhauser, 2010). Cinq troncs retrouvés dans la moraine latérale du glacier 
de Morteratsch, 60 m au dessus du talweg, sont datés entre 1060 ± 75 BP et 1220 ± 75 BP (âge médian 
des intervalles de calibrations compris entre 806 et 970 cal AD) et prouvent également une avancée 
importante à cette période (Holzhauser non publié, in Holzhauser, 2010 : 148).
Dans les Alpes orientales, la culmination de cette avancée est datée par dendrochronologie vers 809 
AD au Gepatschferner, avec une extension supérieure à 1920 (Nicolussi et Patzelt, 2001 ; Nicolussi et 
al, 2006). Au glacier de Sulden (Ortler, Italie), un mélèze in situ situé en limite de l’extension de 1870 
AD – et dont la date de germination est 413 AD – a été renversé en 834 AD. Cela signifie que sur ce 
site cette avancée fut majeure au cours du 1er millénaire, et plus importante qu’une éventuelle avancée 
durant le 6e s AD (Nicolussi et al, 2006). Au Pasterze, une extension supérieure à celle de 1925 est 
également dépassée dès la fin du 8e s, alors que le glacier était resté en retrait de cette position depuis 
240-430 cal AD (Nicolussi et Patzelt, 2001).
Cette avancée est vraisemblablement reconnue sur le glacier du Lys (massif du Mont Rose) avec 
un âge maximum pour un sol fossile à 1185 ± 80 (675-990 cal AD). Ce sol est situé ~10 m sous la 
crête de la moraine (Strumia, 1997). Des deux dates effectuées sur ce sol épais de 40 cm, les auteurs 
interprètent la plus ancienne à 1885 ± 155 (50 BC-335 AD – 1σ) comme un âge minimum pour 
l’avancée glaciaire précédente. L’intervalle entre les deux dates représente le temps de formation 
du sol. On peut donc dire, dans la limite de la précision des dates 14C, qu’il n’y a pas eu d’avancée 
glaciaire sur ce site entre ~ 350 et 650 cal AD.
A noter que glacier de l’Unteraar a eu un comportement atypique sur le premier millénaire 
puisqu’il est resté dans ses limites de 1900 AD, qu’il n’a dépassé pour la première fois que lors d’une 
avancée médiévale mal contrainte (avec des dimensions de ~1890 AD). Antérieurement, un sol avait 
pu se développer sur ce site, potentiellement pendant plusieurs millénaires (Zumbühl et Holzhauser, 
1988 : 290 : 312)
e. La fin de l’Optimum médiéval : les avancées du Bas Moyen-Age (High Medieval Advance Period, 
HMAP)
L’avancée du 12e s
La première avancée du Petit Age Glaciaire s.l. est celle du 12e s. Elle fait suite au retrait généralisé 
de la période médiévale (~850-1100 AD), et a été datée par lichénométrie et 14C sur plusieurs glaciers 
du Valais : Mont Durand, Corbassière, Schwarzberg (Schneebeli, 1976 ; Bircher, 1982). Aux glaciers 
du Mont Durand, de Fenêtre et de Schwarzberg, elle aurait eu une extension de l’ordre de celle de 
1850 (Schneebeli, 1976 : 51 ; Bircher, 1982 ; Röthlisberger et al, 1980 : 47). Dans l’Oberland, le 
glacier de Tschingel a également connu un maximum similaire à celui du 19e s vers 950 ± 85 BP (900-
1260 cal AD) (Wipf, 2001).
Les dates dendrochronologiques disponibles pour les glaciers d’Aletsch, du Gorner, de Zinal, 
de Grindelwald et de Ferpècle révèlent des maxima relativement synchrones durant cette période : 
respectivement à ~1100, 1186, 1159, 1137 et 1125 AD (Haas, 1978 ; Röthlisberger et al, 1980 : 47-
48 ; Holzhauser, 2010 : 152). Le glacier du Gorner était plus petit que son extension de 1949 AD entre 
au moins 936 et 1186 AD ; et sans doute aussi petit (voire plus petit) qu’aujourd’hui avant 1057 AD. 
Sur ce glacier, cette avancée qui n’a pas atteint les dimensions de 1940, est donc d’une amplitude 
identique à celle du 9e s AD (Holzhauser, 2010). Au glacier de Zinal, elle est proche de l’extension 
de 1890, alors qu’au glacier inférieur de Grindelwald, elle a probablement été de l’ordre des maxima 
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holocènes. 
Les variations du glacier de Gepatsch sont également synchrones, avec des maxima en 1140-45 AD, 
puis vers 1172 AD, au cours d’une avancée probablement multiphasée, où il a atteint une extension 
supérieure à 1940, mais probablement pas celle de 1920. S’en suit une phase de stagnation puis de 
retrait à la fin du 12e s (Nicolussi et Patzelt, 2001).
L’avancée des 13e et 14e s
Des conditions climatiques favorables aux bilans de masse des glaciers sont relatées par certains 
travaux pour la seconde moitié du 13e s : étés frais et précipitations importantes centrées sur la 
décennie 1270 (Zanesco et al, 2008). De nombreux glaciers moyens avaient déjà acquis des positions 
très avancées dans la seconde moitié du 13e s, et ont connu leurs maxima à la fin de ce siècle, ou au 
tout début du 14e s. 
Fig. 2.34. Coupe dans les moraines latérales de trois glaciers du massif de l’Ötztal (Autriche) 
montrant l’agencement relatif des dépôts des différentes avancées du PAG : (A) Gurglferner, 2420 
m ; (B) Vernagtferner, 2280 m ; (C) Gepatschferner. Noter la hiérarchie différente des avancées 
sur des glaciers proches. L’avancée du 13e s ayant été l’un des maxima, notamment sur les glaciers 
moyens. La direction du glacier est indiquée par « G » ; * datation 14C calibrée à 1σ et reportée telle 
que dans la publication originale, ** datation 14C calibrée à 2σ (d’après Nicolussi et Patzelt, 2001, 
Patzelt et al, 2007 ; Patzelt, In Zanesco et al, 2008)
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Le Gurglerferner (9,6 km2) a connu ses maxima holocènes au 13e s. Une datation de tourbe sous ce 
dépôt indique que le glacier n’avait pas atteint ce niveau pendant les 8000 années précédentes (Patzelt, 
1995 ; Patzelt et al, 1996 ; Fig. 2.34A). Au Vernagtferner (8,2 km2), une datation 14C sur sol fossile 
sous les dépôts des maxima PAG (17e s – 19e s) prouve une crue du glacier de même ampleur à la fin 
du 13e s (790 ± 50 BP ; 1220-1280 AD, 1σ) (Patzelt, in Zanesco et al, 2008 ; Fig. 2.34B). Cette date 
radiocarbone est confirmée par les chroniques historiques indiquant un maximum en 1317 AD. Le 
Vernagtferner est en effet l’un des glaciers alpins ayant fait l’objet des plus anciennes représentations 
iconographiques. Lors des phases de crues du PAG, sa langue – en barrant la vallée du Rofental – est 
à l’origine de la formation du lac de Rofener. Les périodes de barrage documentées correspondent 
donc aux maxima PAG (Nicolussi, 1990 ; Patzelt, 1994), comme sur d’autres sites glaciaires alpins 
(e.g. Ruitor, Giétro). Le glacier de Gepatsch a atteint l’extension de 1870, sans la dépasser, vers 1284 
AD. Peu après (au plus tard début 14e s, puisque des arbres ont germé sur le site à partir de 1340), 
il atteint sont extension maximale du Bas Moyen Age (Nicolussi et Patzelt, 2001 ; Fig. 2.34C). Les 
documents historiques indiquent également une position très avancée du glacier de Grindelwald en 
1246 (Zumbühl, 1980).
Par comparaison les glaciers d’Aletsch et de Gorner, alors également en crue, possédaient 
respectivement en 1300 une extension comparable à celle de 1957 et de 1949 (Holzhauser, 2010). 
Cette position est égale à celle du maximum du 12e s en ce qui concerne le Gorner.
La crue du 14e s est considérée comme la première crue paroxysmale du PAG. Sur les grands 
glaciers, elle met fin à une extension modérée qui a duré plusieurs siècles (depuis le 6e s AD). 
Le glacier du Gorner a ainsi renversé en 1327 AD un mélèze qui avait germé vers 748 AD, 
prouvant une extension plus faible que celle de 1940 AD pendant au moins 600 ans (Holzhauser, 
2010). La reconstitution de cette crue est la plus précise qui soit disponible pour un épisode glaciaire 
ancien en raison de la densité de souches in situ présentes dans cette marge proglaciaire. La crue, 
débutée à la fin du 13e s, a culminé en 1385 AD après une progression continue du front. La répartition 
spatiale des souches a permis de calculer le taux de progression du glacier qui s’élève en moyenne à 
12 m.a-1 entre 1300 et 1385 (7-8 m.a-1 sur 1300-1341, et 20 m.a-1 sur 1341-1385). Il s’agit d’un taux 
de progression supérieur à celui de l’avancée qui a culminée sur ce site au milieu du 19e s (~9 m.a-1 
entre 1791 et 1859) (Holzhauser, 2010 : 165).
Aux glaciers d’Aletsch et de Grindelwald l’avancée du 14e s culmine respectivement en 1369 et 
en 1337 AD. Cette avancée n’a pas pu être démontrée au glacier de l’Unteraar puisque le premier 
maximum du PAG est atteint au 17e s avec l’évidence d’une extension réduite durant les quatre siècles 
précédents (Zumbühl et Holzhauser, 1988).
Certaines datations sporadiques indiquent des avancées très importantes au 15e s, surtout dans les 
Alpes orientales. Le Gepatschferner a atteint vers 1462 AD un niveau semblable à celui de la crue de 
la fin du 13e s, et qui ne sera dépassé que par les maxima des 17e et 19e s (Nicolussi et Patzelt, 2001 ; 
Fig. 2.34C). D’autres glaciers des Alpes orientales ont également atteints de hauts niveaux au 15e s 
(voir Patzelt et Bortenschlager, 1973 ; Pindur et Heuberger, 2010).
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2.3.4. Apports des chronologies glaciaires alpines
1) L’enregistrement glaciaire indique une partition claire de l’Holocène :
- un premier Holocène marqué par un englacement moyen faible. Ainsi, le Gepatschferner a 
avancé 5 fois jusqu’à son extension de 1950/60 sur 5000 ans (entre le 7e millénaire BC et le 
début du 2e millénaire BC) (Nicolussi et Patzelt, 2001).
- un Néoglaciaire qui débute à des dates différentes selon la sensibilité du glacier considéré. Les 
petits glacierets localisés au niveau de la LEG (~3000 m), qui ont un faible développement 
altitudinal, réagissent instantanément au climat (Fig. 2.15b). Leur chronologie atteste de 
conditions d’englacement qui ont rejoint celles de la période précédant 5.2/5.0 ka, seulement à 
la fin du 20e s, définissant le Néoglaciaire pour ce type de glaciers, et à cette altitude (Grosjean 
et al, 2007). Les glaciers moyens de type alpin réagissent aux changements climatiques avec 
un délai : ca.101-102 an (tout comme la treeline). La chronologie de leurs fluctuations révèle 
un néoglaciaire plus tardif, vers 4.2 ka (ou plus généralement vers 3.5 ka), car ils ont ensuite 
atteint leurs maxima holocènes de façon répété. En appliquant ce raisonnement aux plus grands 
glaciers alpins, on peut dire que le Néoglaciaire sur ce type d’appareils n’aurait commencé 
qu’au Göschenen 2 puisqu’ils n’ont pas atteints leurs maxima holocènes lors des premières 
avancées néoglaciaires, et ont connu des retraits prolongés pendant la période (e.g. Optimum 
de l’Age du Bronze ou Optimum Romain).
2) D’une manière générale les chronologies reflètent les différences de temps de réponse. Les courbes 
disponibles pour les deux plus grands glaciers alpins ne reflètent qu’une tendance séculaire, 
comme le prouve :
i) Les disparités observées lors de chaque phase glaciaire : 
- Les multiples avancées pendant le Göschenen I avec des maxima datés entre 950 BC et ~450 
BC pour les petits glaciers, alors que les grands appareils progressent pendant 400 ans et 
connaissent un seul maximum vers 600 BC (Holzhauser et al, 2005).
- Sur le premier millénaire, les avancées des grands glaciers suisses semblent synchrones avec 
des maxima autour de 600 AD (d’une amplitude quasiment de l’ordre des maxima PAG) alors 
que d’autres glaciers, notamment dans les Alpes orientales, ont connus deux crues distinctes 
centrées sur ~300 AD et ~800 AD.
- De hauts niveaux glaciaires – proches des maxima holocènes – atteints dès le début du PAG 
(12e -15e s) sur de nombreux petits glaciers.
ii) Le fait que toutes les avancées du Néoglaciaire aient quasiment atteints les maxima holocènes 
sur les petits glaciers, alors que sur les grands appareils dont les chronologies sont très précises, 
les périodes d’avancées les plus faibles n’ont pas pu engendrer d’avancées aussi importantes : le 
glacier d’Aletsch et le Gorner n’ont pas dépassé l’extension de 1920/1940 en 600 BC, en 800 AD 
et en 1150 AD.
iii) L’analogue fourni par l’avancée du 19e s : la majorité des glaciers alpins ont atteints leurs 
maxima en 1820, alors que le Gorner et Aletsch en étaient encore loins, ne les atteignant qu’en 
1860 (Holzhauser et al, 2005 ; Holzhauser, 2010 : 152).
iv) L’Unteraar a sans aucun doute le temps de réponse le plus long dans les Alpes (maximum PAG 
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en 1871), ce qui en fait un mauvais indicateur des conditions climatiques, puisque des variations 
anormales caractérisent ce glacier sur les deux derniers millénaires (Zumbühl et Holzhauser, 
1988 : 291). Cela explique sans doute que ce soit sur ce site que des bois subfossiles reflètant 
des périodes de retrait plus importantes que l’actuel ont été datés le plus tardivement dans le 
Néoglaciaire. Il en est de même pour le Pasterze où des fragments de bois et de tourbes datés du 
Löbben ont été retrouvés (Slupetzky et al, 1998 ; Nicolussi et Patzelt, 2001 ; Kellerer-Pirklbauer 
et Drescher-Schneider, 2011 ; Nicolussi, 2011) ; ce qui reflète le temps nécessaire au glacier pour 
accumuler de la masse et la transférer au front après un optimum climatique (Nicolussi, com 
pers. 2011). Pour Zumbühl et Holzhauser (1988 : 313), des raisons morphologiques pourraient 
aussi expliquer ces lacunes dans l’enregistrement puisque ce glacier rehausse son lit à chaque 
avancée (voir chap 2.2). Le fait qu’il n’ait pas dépassé l’extension de 1900 pendant le premier 
millénaire ne veut pas forcément dire qu’il n’a pas fluctué, et progressé de façon significative dans 
cet intervalle. La signification climatique des périodes de retrait de ces deux glaciers est donc à 
interpréter avec prudence.
v) Le synchronisme marqué (10-1 / 101 ans) pour des glaciers similaires, lorsque des dates 
dendrochronologiques sont disponibles : e.g. les maxima GI et II à Aletsch et Gorner (600 BC 
et 600 AD), l’avancée du 9e s à Grindelwald, Gepatsch et Sulden (~810/830 AD), ou pour le 
maximum du milieu du 12e s, autour de 1150 AD.
3) L’évaluation de la magnitude des péjorations climatiques responsables des avancées glaciaires 
est délicate d’après l’enregistrement géomorphologique :
- L’enregistrement des glaciers moyens (~5-10 km2) permet de mieux discriminer l’ampleur 
de la péjoration climatique à l’origine de l’avancée. En effet, les petits glaciers ré-avancent 
lors de chaque péjoration à des niveaux proches des maxima (donc pas de « sensibilité »), 
tandis que les grands glaciers lissent le signal climatique de façon importante (donc toutes les 
avancées ne sont pas présentes). 
- De plus l’enregistrement géomorphologique ne permet pas de tirer des conclusions formelles 
sur la magnitude de l’avancée, étant donné la contrainte croissante qu’exercent les moraines 
sur l’écoulement des glaciers, au cours du Néoglaciaire.
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Fig. 2.35. (page suivante) Synthèse des fluctuations glaciaires pendant l’Holocène (modifié de Ivy-
Ochs et al, 2009) d’après les données présentées dans la section 2.3. 
Panneau supérieur : Les triangles représentent l’extension relative atteinte par les glaciers lors 
de chaque avancée (pour les dates 14C, l’âge reporté correspond à l’âge calibré médian). Les avancées 
rapportées comme excédant l’extension PAG de quelques dizaines de mètres sont au même niveau 
que les maxima PAG/holocènes. Noter les différences d’extension relative, particulièrement pour les 
avancées du début et du milieu de l’Holocène. Par souci de lisibilité, seules les données du Gepatsch 
et du Pasterze ont été reportées après 3.0 ka. La courbe de synthèse des glaciers suisses est tirée 
de Holzhauser (2010). L’extension des glaciers lors des stades tardiglaciaires est tirée de Maisch 
et al (1999) et les datations cosmogéniques de ces avancées (croix bleues) sur le site de Julier Pass 
(Ivy-Ochs et al, 2006), de Kartell (Ivy-Ochs et al, 2006), et de Kromer (Kerschner et al, 2006) sont 
reportées, de même que les âges de stabilisation des glaciers rocheux à Julier Pass, et dans la vallée 
de Larstig (croix noires) (Ivy Ochs et al, 2009) qui indiquent un réchauffement du climat holocène 
après ~10.5 ka. 
Panneau inférieur : différents enregistrements paléoclimatiques et glaciaires alpins : (A) 
Variations d’altitude du glacier inférieur de Grindelwald au droit de la grotte Milchbach d’après 
l’analyse pétrographique et isotopique de spéléothèmes. La qualité de la reconstruction, meilleure 
au début de l’Holocène, est figurée par le dégradé de couleur (Luetscher et al, 2011) ; (B) Variations 
de l’altitude de la treeline dans le Kaunertal (Nicolussi et al, 2005) La courbe a été inversée pour 
se conformer aux maxima glaciaires ; (C) Présence de varves dans le lac Silvaplana (Engadine) 
indiquant une extension glaciaire importante dans le bassin versant (Leeman et Niessen, 1994) ; (D) 
Sédimentation organique continue dans la tourbière « Buntes Moor », au front du glacier de Fernau 
(Stubai) (Weirich et Bortenschlager, 1980) ; (E) Développement de tourbe dans la marge proglaciaire 
du glacier du Ruitor indiquant une extension inférieure à celle de 1970-1990 AD (Armando et al, 
1975 ; Porter et Orombelli, 1985 ; Orombelli, 1998) ;
Périodes de retrait glaciaire plus importantes que l’actuel d’après la datation dendrochronologique 
des bois retrouvés dans la marge proglaciaire : (F) Tschierva (Joerin et al, 2008, Nicolussi, 2009b), 
(G) Mont Miné (Nicolussi et al, 2011) ; Périodes de retrait glaciaire plus important que l’actuel 
d’après les datations dendrochronologiques des bois retrouvés dans les marges proglaciaires : (H) 
Unteraar (Hormes et al, 2001 ; Nicolussi et Schluchter ; Fig 2.32), (I) Pasterze (Nicolussi, 2011) ; 
(J) périodes de retrait glaciaire sur le col de Schnidejoch (Oberland) d’après la datation d’artefacts 
archéologiques (Grosjean et al, 2007).
Les intervalles indiqués en bleu représentent les périodes froides déduites de l’enregistrement 
glaciaire : S/V : Schams/Venediger (~9.6-9.3 ka) ; K : Kromer (~8.4-8.15 ka) ; M : Misox (~7.9-7.5 
ka) ; R11, R12, R2 : Rotmoos 11 (~6.3-6.2 ka), Rotmoos 12 (~5.9-5.5 ka), et Rotmoos 2 (~5.3-5.0 ka) ; 
L : Löbben (~3.8-3.4 ka) ; G1, G2 : Göschenen 1 (~1000-300 BC), et 2 (~250-850 AD ; intègre ici la 
période d’avancée du Haut Moyen-âge) ; PAG : Petit Age Glaciaire (~1150-1850 AD ; intègre ici la 
période d’avancée du Bas Moyen-âge). 
Les intervalles orangés représentent les optima climatiques déduits des chronologies glaciaires : 
OH1, OH2 et OH3 : Optimum Holocène 1 (~9.3-8.4 ka), 2 (~7.5-6.6 ka), 3 (~5.0-4.3 ka) ; OB : 
Optimum de l’Âge du Bronze (~3.4-3.0 ka) ; OF/R : Optimum de l’Âge du Fer/Optimum Romain 
(~300 BC-250 AD) ; OM : Optimum Médiéval (~850-1150 AD).





La datation de complexes morainiques reste la base des reconstitutions paléogéographiques 
glaciaires, et demeure indispensable pour évaluer, qualitativement (ΔL) et quantitativement (ΔLEG), 
la nature des changements climatiques holocènes. 
Cependant elle demande une évaluation critique, afin de déterminer quelle part de la variabilité 
climatique est capturée par la chronologie glaciaire. La pertinence de l’enregistrement glaciaire en 
tant qu’indicateur climatique dépend de plusieurs facteurs (Kirkbride et Brazier, 1998) :
- La disponibilité du matériel datable, qui est le plus souvent aléatoire. Dépend de la présence 
de végétation en position proglaciaire, de l’accessibilité des coupes... Pour cette raison une faible 
partie seulement du potentiel d’archive des formes et dépôts glaciaires est réellement exploitée. Les 
développements récents, permettant de dater directement le matériel déposé par le glacier, ont permis 
de diminuer (en partie) la dépendance à ce facteur. L’évaluation de la qualité de la datation est aussi 
importante : proximité de l’évènement à dater, ou non (âge maximum/minimum) (Hormes et al, 
2004).
- La sensibilité du système aux changements climatiques de haute et basse fréquence. Aucun 
système ne répond à - et n’enregistre - toutes les fréquences. Cette sensibilité dépend de l’ajustement 
dynamique des glaciers au climat (temps de réponse) qui est lui-même conditionné par leurs 
caractéristiques morphologiques (hypsométrie, présence/absence d’une couverture détritique…). 
Dans les Alpes, les petits glaciers au faible temps de réponse vont avoir un enregistrement morainique 
reflétant les fluctuations décennales du climat (haute fréquence), alors que les grands glaciers et/ou 
noirs, vont filtrer et agréger ce signal, et enregistrer une tendance séculaire (moyenne fréquence). De 
plus, les glaciers noirs vont bien souvent avoir un enregistrement biaisé, car cumulatif, de l’évolution 
du climat.
- La conservation sélective des dépôts due à l’érosion. Le système glaciaire « s’autocensure » 
en détruisant parfois les traces des avancées précédentes (Gibbons et al, 1984). Plusieurs travaux 
montrent que les marges des petits glaciers ont un potentiel de préservation plus important de 
l’enregistrement morainique que celles des grands glaciers (Kirkbride et Dugmore, 2006 ; Pallàs et 
al, 2010 ; Schindelwig et al, 2011), et doivent donc être ciblés en priorité.
La représentation d’une chronologie glaciaire selon le modèle de la Figure 2.36, où l’axe des 
ordonnées représente la différence d’âge entre une forme datée (e.g. moraine) et la forme datée 
immédiatement postérieure, permet d’identifier un enregistrement glaciaire incomplet. Néanmoins, 
d’autres explications peuvent conduire au motif de la Figure 2.36B : 
i) la préservation (et la datation) de la séquence morainique est complète, mais la fréquence des 
évènements a changé avec le temps, 
ii) la sensibilité du système a changé, il répondait dans un premier temps aux variations de basse 
fréquences, puis de hautes fréquences dans un second temps. 
Etant donné l’histoire climatique de l’Holocène (Chapitre 1) on ne peut écarter la première 
hypothèse, la première moitié de l’Holocène ayant été marquée majoritairement par des péjorations 
de fréquence et de magnitude faibles. 
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L’examen des chronologies glaciaires holocènes basées sur l’enregistrement de surface disponibles 
pour plusieurs régions du monde révèle cette lacune : le PAG est toujours le mieux contraint, et 
les détails, et le nombre de dates, diminuent ensuite avec le temps (e.g. Koch et Clague, 2006 : 
Fig 2). Néanmoins les progrès des méthodes et l’augmentation des sites étudiés permettent de faire 
émerger une complexité plus grande. En effet, des phases glaciaires précédemment mal contraintes 
commencent à révéler un pattern comparable à celui du PAG (Clague et al, 2009).
Les chronologies glaciaires sont donc dépendantes de la conservation des preuves, de la sensibilité 
du système étudié, de la méthode de datation utilisée et de son incertitude. Toutes ces limites doivent 
être clairement prises en compte et énoncées (Kirkbride et Brazier, 1998 ; Porter, 2000 ; Winkler et 
Matthews, 2010a ; Winkler et al, 2010). Sans ces précautions, l’interprétation climatique, et à plus 
forte raison l’identification des forçages, est fortement sujette à caution. 
Fig. 2.36. Cadre conceptuel (diagramme « différence d’âge ») permettant d’évaluer les chronologies 
glaciaires et d’identifier l’ « autocensure » du système. (A) Pas de perte de l’enregistrement glaciaire 
par érosion. Des enregistrements complets produits par des glaciers aux temps de réponse différents, 
en réponse à des cycles climatiques réguliers, correspondraient à cet exemple ; (B) Un enregistrement 
incomplet : la différence d’âge entre les formes successives diminue vers le présent. Un tel exemple 
peut s’expliquer par une préservation sélective due à l’érosion. La fréquence originelle des évènements 
ne peut plus être déduite des formes les plus anciennes (Kirkbride et Brazier, 1998).
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3.1. Introduction
3.1.1. Principes de base de la méthode dendrochronologique
3.1.1.1. Le cerne de croissance
Le bilan annuel net de carbone des arbres représente la différence entre les gains réalisés par 
photosynthèse, et les pertes par respiration du feuillage et des tissus. Il reflète la productivité de 
l’arbre sur l’année, et est retranscrit dans la croissance radiale, i.e. la quantité de xylème produit par 
an (largeur du cerne annuel).
La croissance d’un arbre se fait de façon apicale et radiale sous l’action respective des méristèmes 
primaires et secondaires. Sous un climat tempéré, un nouveau cerne de croissance est produit chaque 
année par division cellulaire du cambium vasculaire, le tissu végétal situé entre le xylème (le bois) 
et le phloème (l’écorce). L’âge cambial d’un arbre correspond donc au nombre de cernes annuels à 
hauteur du prélèvement effectué sur le tronc (Fig. 3.1A). On distingue le duramen (bois du centre dont 
les cellules ont cessé de fonctionner), de l’aubier (les cernes périphériques chez un arbre adulte), qui 
assure la conduction de la sève brute (Fig. 3.1B).
La grande similitude des variations interannuelles de largeur de cerne pour des arbres d’une même 
espèce poussant sur un même site, indique que le climat est le principal contrôle de la variabilité 
observée (Guibal, 1998). C’est d’autant plus vrai en altitude, où la température est le principal 
facteur limitant la croissance (Tranquillini, 1979 ; Körner, 2003). Mais d’autres facteurs abiotiques 
(compétition, nature du sol, processus morphogéniques de versant), et des facteurs physiologiques 
(e.g. l’âge) influencent également la croissance et donc la largeur des cernes (Fritts, 1976 ; Bräker, 
Fig. 3.1. (A) Représentation schématique de l’agencement des cernes annuels dans la tige d’un arbre ; 
(B) Principales caractéristiques anatomiques macroscopiques du bois ; (C) Aperçu microscopique 
(x40) des cernes annuels pour (a) Pinus cembra, et (b) Larix decidua (Schweingruber, 1990). Noter 
la transition progressive entre bois initial et bois final en (a), brutale en (b), et les différences de 
morphologie entre les cellules de bois initial et de bois final.
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1981 ; Carrer et Urbinati, 2004).
Dans les Alpes, la période de croissance des arbres en limite supérieure de la forêt dure de fin 
avril/début mai, à fin août (e.g. Gruber et al, 2009), mais l’activité photosynthétique est effective entre 
avril et octobre. L’initiation et la durée de la croissance montrent une grande variabilité interannuelle 
et altitudinale car elles sont fonctions de la température. D’après le suivi de la saison de croissance 
chez Larix sur un transect altitudinal, Moser et al (2010) ont déterminé un allongement de la saison 
de croissance d’environ 7 jours par degré. 
Le bois initial, formé de grandes cellules aux parois minces, se forme au printemps. Le bois final, plus 
foncé, constitué de cellules petites et rigides, se forme à la fin de l’été (Fig. 3.1C). 
3.1.1.2. Les données dendrochronologiques
a. L’interdatation
Pour tamponner la variabilité inhérente aux facteurs stationnels et biologiques, l’échantillonnage 
dendrochronologique comprend plusieurs carottes par arbre, et plusieurs arbres par sites. La mesure 
des largeurs de cernes sur une carotte, ou selon un rayon d’une section, donne une série « élémentaire ». 
La moyenne arithmétique de plusieurs séries élémentaires mesurées sur un même individu donnera 
une série « individuelle » (Edouard, 1994).
A chaque étape, les séries (élémentaires puis individuelles) de largeur de cernes sont corrélées, 
ou « interdatées » (crossdating) sur la base de séquences de cernes caractéristiques. Les séries 
individuelles sont ensuite agrégées pour constituer un référentiel (ou courbe de référence) valable 
pour une espèce en un site donné. (Fig. 3.2). 
Fig. 3.2. Principe de l’interdatation pour la construction d’un référentiel dendrochronologique 
intégrant du matériel d’origines différentes (d’après Schweingruber, 1988).
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Le procédé d’interdatation repose sur la présence de marqueurs, e.g. des années caractéristiques, 
définies par un écart important à la moyenne (pointer years ; Schweingruber et al, 1990), et qui 
peuvent former des séquences caractéristiques. 
Cette étape s’effectue grâce à des tests statistiques de corrélation, que confirme un examen visuel 
(Pilcher, 1990).
b. La standardisation
Comme toute série temporelle, une série dendrochronologique contient des tendances, dont 
certaines doivent être éliminées. La tendance d’âge induit une augmentation de la largeur des cernes 
pendant la phase juvénile jusqu’à un maximum après lequel elle décroit de façon exponentielle (Fig. 
3.3 ; Fritts, 1976). Elle s’explique par la stabilisation de la production de biomasse ligneuse pendant 
la période de maturité, i.e. la quantité de xylème produit est relativement constante mais se répartit 
sur un diamètre croissant.
La standardisation des séries dendrochronologiques a donc pour but de soustraire la courbe de 
croissance biologique, et de stabiliser la variance, afin de pouvoir comparer des arbres aux croissances 
différentes. Elle consiste à ajuster aux largeurs mesurées une fonction mathématique représentant la 
croissance théorique de l’arbre. Les valeurs brutes sont ensuite divisées par les valeurs théoriques 
(ou soustraites à celles-ci) afin d’obtenir un indice de croissance sans dimension, de moyenne 1 et de 
variance homogène. 
De nombreuses méthodes de standardisation existent. Le choix dépend de la problématique retenue 
(Cook et al, 1990 ; Nicault et al, 2010). Dans le cadre de reconstitutions climatiques, des méthodes 
favorisant la préservation des basses fréquences sont utilisées (e.g. Regional Curve Standardization, 
RCS). Lorsque l’objectif est uniquement la datation, des méthodes ne conservant que les hautes 
fréquences peuvent être utilisées.
Fig. 3.3. Courbe de croissance régionale de Pinus cembra pour les Alpes internes (Briançonnais), 
établie d’après 335 séries individuelles de largeur de cernes brutes, alignées selon leur âge cambial 
(Edouard, non publié). La largeur maximale est atteinte pendant la phase juvénile vers 40 ans, puis 




3.1.2. Application au domaine glaciaire : la dendroglaciologie
3.1.2.1. Aperçu des méthodes
La dendroglaciologie regroupe toutes les méthodes qui se servent du cadre temporel donné par 
les cernes d’arbres pour établir un calendrier des fluctuations glaciaires (Luckman, 1998 ; Smith et 
Koehler, 2011). 
Les paramètres climatiques qui contrôlent la croissance des arbres en limite supérieure de la forêt 
sont relativement similaires à ceux qui régissent les bilans de masse glaciaires (Lamarche et Fritts, 
1971 ; Chapitre 4). L’approche dendroclimatique se base sur cette relation pour reconstituer, au 
moyen de méthodes de régression, les paramètres forçant le bilan de masse, voire le bilan de masse 
spécifique lui-même (Nicolussi, 1995 ; Leonelli et al, 2011). Cette approche requiert une calibration 
sur des séries instrumentales suffisamment longue.
L’approche dendrogéomorphologique utilise l’arbre – vivant ou subfossile – pour contraindre 
l’âge des formes glaciaires, en datant :
- Les arbres poussant sur les formes glaciaires, afin de déduire un âge minimum de leur dépôt 
d’après l’âge de germination des plus vieux individus (Koch, 2009).
- Les arbres impactés directement par la marge du glacier – ou qui ont subi une perturbation 
géomorphologique induite par la proximité du glacier – qui ont survécu, ou sont morts mais 
dont la souche est restée in situ. La datation donne alors la position précise de la marge glaciaire 
avec une résolution potentiellement annuelle (Luckman, 1995 ; 2000 ; 2006 ; Wood et Smith, 
2004). 
- Les troncs provenant de la marge proglaciaire, ou de sa périphérie immédiate, conservés dans les 
sédiments glaciaires du fait d’un milieu anoxique (bois subfossiles). Leur datation donnera un 
âge maximum (minimum) pour les dépôts sus-(sous) jacents (Ryder et Thompson, 1986). 
- Les troncs retrouvés au front des glaciers actuels, supposés avoir poussé au bord de pièges 
sédimentaires (tourbière, lac…) lors de périodes de retrait glaciaire paroxysmal pendant 
l’Holocène. La combinaison des datations de ces bois indique alors les périodes pendant 
lesquelles le front du glacier était plus retiré que l’altitude d’échantillonnage (Hormes et al, 
1998 ; Nicolussi et Patzelt, 2000 ; Joerin et al, 2008)
L’objectif de ce chapitre est de contraindre les fluctuations des glaciers du massif du Mont Blanc 
(MMB) grâce à la datation de bois subfossiles retrouvés en position stratigraphique dans des dépôts 
glaciaires.
3.1.2.2. L’interprétation des datations de bois subfossiles
a. Le contexte géomorphologique
Les moraines latérales sont des formes composites constituées de sédiments glaciaires et 
éventuellement de dépôts de versant (Chapitre 2). L’origine des arbres présents dans ces dépôts doit 
être précisément établie afin d’interpréter les datations en terme de fluctuations glaciaires. La Figure 
3.4 présente les différentes interprétations qui peuvent être faites des datations de débris ligneux 
trouvés dans une marge proglaciaire.
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Les arbres échantillonnés dans le till et les sédiments fluvioglaciaires associés à une période 
d’avancée donnent un âge maximum pour cette avancée. Cet âge est plus ou moins précis (i.e. proche 
de l’avancée) selon que le tronc a été recouvert (et donc conservé) peu de temps après sa mort (1) ; a 
connu un transport glaciaire d’une durée inconnue (4) ; ou qu’il a été remobilisé entre deux périodes 
d’avancée (5). Dans ce dernier cas la datation surestime la date de la dernière période de dépôt. 
Des arbres apportés par avalanche à la surface du glacier peuvent donner des indications sur 
le début d’une avancée lorsqu’ils sont redéposés et intégrés au till par le glacier au début de sa 
progression (6).
La distinction entre occurrence ou absence de transport, qui va influencer l’interprétation, repose 
en partie sur les caractéristiques morphologiques notées lors de l’échantillonnage : 
(1) préservation de toute la circonférence du tronc, ou échantillonnage d’un simple fragment
(2) degré d’abrasion de la périphérie du tronc : surface quasi lisse et conforme à la courbure des 
cernes, ou fragments manquants / inclusion de graviers, sables ou silts dans le bois.
(3)  présence (continue/discontinue) de l’écorce.
(4) Echantillon en position de croissance (i.e. debout et enraciné dans un paléosol), qui permet la 
seule interprétation non équivoque d’une datation.
Dans la suite de ce chapitre, trois niveaux de signification grossiers, basés sur la localisation, sont 
utilisés pour la description des bois selon qu’ils soient :
- in situ (de façon formelle), ou supposés in situ (évidence d’un transport ou d’une exposition 
très limités) ;
- en place, ce qui signifie que l’échantillon est emballé dans du till ou des sédiments 
fluvioglaciaires. Cette catégorie inclut également les échantillons en surface dans la moraine 
à proximité de strates organiques. Dans ce cas, la remobilisation est supposée limitée 
(quelques mètres) ;
- détritiques (ou remobilisés) : cette catégorie concerne les bois échantillonnés dans des 
Fig. 3.4. Différentes interprétations possibles de datations sur bois subfossiles en fonction du lieu 
d’échantillonnage et de l’hypothèse sur le lieu de croissance (d’après Ryder et Thompson, 1986).
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colluvions à l’aval des dépôts glaciaires en place.
L’interprétation plus fine de la signification des échantillons fait intervenir les observations 
exposées supra (1 à 4).
Si un nombre suffisant d’échantillons sont encore en position de croissance – ou interprétés 
comme tels – il est possible de proposer un schéma spatio-temporel des variations du glacier (Fig. 
3.5 ; Holzhauser et al, 2005 ; Holzhauser, 2007 ; 2010). Les contraintes de ce modèle sont données par 
la durée de vie des arbres en un point de la marge proglaciaire, l’estimation de l’âge cambial déduite 
de la mesure dendrochronologique permettant d’approcher la date de germination des arbres. 
L’amplitude des variations est donnée par les distances mesurées le long de l’axe d’écoulement du 
glacier entre un maximum de référence et la position de l’arbre (variations frontales du glacier), ou par 
des altitudes mesurées sur un profil transversal (variations altitudinales de la marge). Les bornes de 
cette représentation sont généralement fixées par le maximum d’extension historique du PAG (1850 
AD), considéré comme le maximum holocène, et par les positions actuelles, proches des minima 
holocènes. Les positions de récurrences intermédiaires sont également figurées pour comparer les 
variations anciennes aux extensions modernes (e.g. 1890, 1920, 1980 AD).
b. L’interprétation des séries de cernes
Les mesures dendrochronologiques (voir 3.2) effectuées sur les bois subfossiles permettent 
également d’apporter un complément d’interprétation aux observations de terrain quant au niveau 
de signification des échantillons par rapport à la position du glacier. La proximité du glacier crée 
un microclimat défavorable à la croissance des arbres (Kaiser, 1993 ; Nicolussi et Patzelt, 1996 ; 
Holzhauser, 2009). Néanmoins, d’après l’étude de la réaction des arbres lors d’avancées glaciaires 
récentes, ce phénomène ne serait visible que chez les individus relativement proches de la marge 
active du glacier, i.e. moins de 10 m (Bray et Struik, 1963 ; Villalba et al, 1990).  
Les chutes de croissance importantes et progressives décelables à la fin de certaines séries 
dendrochronologiques de bois subfossiles confortent donc l’interprétation d’un recouvrement avec 
une mort directement liée à l’activité glaciaire (Fig. 3.6)
Fig. 3.5. Cadre conceptuel de la représentation d’une chronologie glaciaire basée sur la datation de 
souches in situ dans une marge proglaciaire (d’après Holzhauser, 1984).
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La Figure 3.6 présente la chronologie de largeur de cernes brute de deux échantillons contemporains 
prélevés dans la moraine latérale droite de la Mer de Glace (voir Section 3.3). L’échantillon MDG.
T86 présente des chutes de croissances très abruptes (un à deux ans) et répétées, interprétées comme 
un étêtement de l’individu (disparition d’une partie du houppier) par une avalanche. Le fait que 
deux arbres réagissent très différemment lors du second événement conforte l’interprétation selon 
laquelle ces réductions ne sont pas dues au climat – ni potentiellement à la présence du glacier – car 
les positions des arbres sont supposées proches (voir Section 3.5). En revanche, la forte réduction de 
croissance qui intervient à partir de l’année 1623 BC chez l’échantillon MDG5-01 et qui se termine 
par la mort de l’arbre, serait due à la présence du glacier à proximité du site de croissance.
Une autre indication de l’origine de l’arbre peut être donnée par l’indice d’excentricité de sa 
croissance. Les arbres poussant sur des versants très raides ont souvent un patron de croissance qui 
s’éloigne de la concentricité. Cet indice représente le rapport entre la mesure du rayon comportant 
du bois de réaction, et la somme de ce dernier et du rayon opposé. Nous n’avons pas calculé cet 
indice car les mesures dendrochronologiques effectuées ayant un but de datation, les zones de bois de 
réaction ont été évitées. Notre interprétation de l’excentricité est donc essentiellement qualitative.
Fig. 3.6. Chutes de croissance chez des bois subfossiles échantillonnés dans la moraine latérale 
droite de la Mer de Glace. Les flèches indiquent le début de la réduction de croissance. Noter le 
comportement opposé vers 1785 BC.
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3.2. Matériel et méthodes 
3.2.1. Le traitement des bois subfossiles
3.2.1.1. Echantillonnage
L’échantillonnage des bois subfossiles a été mené sur trois saisons entre 2009 et 2011 (avril à 
novembre). Les secteurs ont été au préalable localisés depuis le versant opposé grâce à des repérages 
effectués au télescope (×30/×70). L’accès aux strates contenant les bois s’est fait en rappel depuis 
la crête de la moraine, ou à pied en empruntant les ravines les plus accessibles. Certains secteurs 
ont nécessité une dépose héliportée. L’échantillonnage a été le plus exhaustif possible, à l’exclusion 
des sites présentant des dangers objectifs trop importants. Il est considéré complet pour les bois 
détritiques des tabliers d’éboulis. A noter qu’à chaque nouvelle saison de terrain, de nouveaux bois 
sont apparus, concomitamment au recul de la moraine sous l’effet de l’érosion (Jackson et al, 2008). 
Certains secteurs ont fait l’objet de plusieurs passages dans la même saison pour s’assurer de la 
provenance des bois tombés et de leur localisation stratigraphique. 
Tous les échantillons ont été prélevés sous forme de sections à l’aide d’une tronçonneuse d’élagage. 
Etant donné l’état de préservation des bois subfossiles, la majorité a fait l’objet d’un échantillonnage 
multiple, i.e. plusieurs tranches ont été prélevées à différents niveaux du tronc, en ciblant les zones 
susceptibles de donner les séries dendrochronologiques les plus complètes possibles (e.g. le voisinage 
des amorces de branches, relativement protégé de l’abrasion). Dans le cas de souches, une section est 
prélevée au dessus du collet pour déterminer un âge cambial proche de l’âge réel, et une seconde plus 
haut sur le tronc, pour limiter les anomalies de croissance.
La position et l’altitude des échantillons prélevés dans les moraines latérales ont été relevées 
à l’aide d’une station totale (TOPCON GPT-9000, précision métrique) ; celles des échantillons du 
tablier d’éboulis l’ont été avec un GPS de poing GARMIN (précision : ± 5m). Ces informations 
permettent de déterminer l’altitude relative des échantillons par rapport au niveau de référence qui est 
la crête de la moraine du maximum PAG.
L’échantillonnage des arbres vivants s’est fait à l’aide de tarrières de Pressler de 50 et 60 cm (Ø 
5 mm). Au moins trois carottes ont été prélevées par arbre, à hauteur de poitrine et généralement à 
120° à partir de l’amont, pour éviter les zones de bois de réaction. Dans les terrains à forte pente, 
la carotte amont a été prélevée le plus bas possible sur le tronc pour assurer l’homogénéité des 
prélèvements (Tessier, 1986). Sur chaque site, seuls les arbres dominants au diamètre important ont 
été échantillonnés.
3.2.1.2. Préparation et mesure
Après un séchage à l’air libre (4-8 semaines), les sections ont été recalibrées afin d’être compatibles 
avec la table de mesure (épaisseur <10 cm) ; puis poncées sur une ponceuse lapidaire (Ø = 30 cm) 
pour obtenir une surface plane de grand diamètre, lisible sur toute la surface de l’échantillon. Cette 
procédure, utilisée systématiquement pour les sections de bois subfossiles, permet de suivre les cernes 
sur l’ensemble de la circonférence et donc de limiter les erreurs de mesure. L’utilisation de papiers 
à grains de plus en plus fins (60 à 240) a permis d’améliorer la lisibilité des cernes. Les portions 
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des chemins de mesure qui présentaient des cernes très fins (quelques cellules) ont été préparées à 
l’aide d’une lame de rasoir et de craie pour améliorer le contraste et la définition des cellules. Les 
carottes d’arbres vivants ont été collées sur des supports rainurés rigides, puis poncées selon la même 
méthode.
Les mesures ont été effectuées sous loupe binoculaire (précision : 0,01 mm) sur une table Lintab 
6 associée au logiciel TSAPwin (Rinn, 2005). Au moins trois rayons ont été mesurés sur chaque 
échantillon (séries élémentaires), et jusqu’à 15 rayons dans le cas d’échantillons aux patrons de 
croissance compliqués (croissance très faible, bois de réaction, cicatrices, crevasses, écrasement, 
etc…)
Les bois subfossiles présentent des états de préservation très différents selon leur âge et les 
conditions de conservation, liées aux durées relatives d’exposition/enfouissement. La conservation 
est favorisée par les conditions anoxiques, humides et fraiches, et par l’acidité du milieu, ce qui est le 
cas dans les sédiments glaciaires.
Des bois très altérés peuvent donc indiquer une longue exposition en surface avant enfouissement. 
Les données de la littérature sur les taux de dégradation du bois en contexte subalpin sont rares. 
Röthlisberger et Schneebeli (1979) postulent que des troncs pourrissent en 30 à 60 ans s’ils se trouvent 
sur le glacier ou dans la marge proglaciaire. A l’inverse, Brown et al (1998) rapportent que des troncs 
peuvent mettre au moins 150 ans avant de disparaître dans un écosystème forestier subalpin froid et 
sec.
Plusieurs facteurs modulent les taux de décomposition : 
- L’état de santé de l’arbre avant sa mort (Schowalter et al, 1992) : altération, ou non, de la 
région de la moëlle (carie du centre), ce qui est le cas chez la majorité des vieux individus 
(Edouard et Thomas, 2008 ; obs. pers.).
- le temps écoulé entre la mort et la chute sur le sol. La durée de cet intervalle favorise le 
séchage du bois et limite/retarde l’infestation subséquente par les organismes responsables du 
pourrissement (Brown et al, 1998). Brang (1988) a montré que des individus de Pinus mugo 
pouvaient persister plusieurs décennies sur pied avant leur chute sur le sol, ce que proposent 
également Schär et Schweingruber (1988).
- La nature du substrat sur lequel repose le tronc une fois tombé : i.e. en contact ou non avec 
le sol, une source d’humidité. D’après nos observations et datations, des troncs tombés du 
versant sur le site de BAY (voir Chapitre 4 ; Fig. 4.2D) peuvent persister au moins deux siècles 
en surface sans pourrir, ne montrant qu’une altération périphérique limitée. Il est possible 
que ces troncs aient séchés sur pied avant leur chute. D’autre part ils reposent en partie sur 
des blocs résultant de petits écroulements et sont donc peu en contact avec le sol. Dans des 
conditions optimales sèches et froides (e.g. sur éboulis ou sol mince en limite supérieur des 
arbres) il est établi que des bois peuvent se conserver en surface plusieurs siècles (e.g. Serre, 
1978 ; Belingard, 1996 ; Neuenschwander, 2008 ; Nicolussi et al, 2009). A proximité de la 
Mer de Glace, un fragment de tronc, daté de la première moitié du 17e s (1638+ AD) a été 
prélevé en surface sur des blocs de grande taille en limite supérieure des arbres (~2080 m) 
dans le secteur des Echelets (Fig. 3.10 pour localisation). A l’inverse, des arbres morts par 
avalanche il y a une trentaine d’année et tombés vraisemblablement sur le glacier montrent un 
état de décomposition avancé (voir § 3.4.1 et Fig. 3.30), ce qui confirme les observations de 
Röthlisberger et Schneebeli (1979).
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Les échantillons provenant de moraines présentent souvent une altération due aux champignons 
de la carie molle (soft rot fungi), causée notamment par un taux d’humidité important (Schweingruber, 
2007). Dans ce cas le bois est relativement mou et devient cassant au séchage. Lorsque l’atteinte est 
très sévère, seul reste le squelette des parois primaires des cellules (Fig. 3.7D). Mais sur la grande 
majorité des échantillons, cette altération est seulement périphérique, matérialisée par une frange 
claire d’épaisseur variable (0,5-5 cm) (Fig. 3.7A et C). Dans cette zone, les cernes ne sont pas 
suffisamment lisibles pour être mesurés, mais peuvent être dénombrés relativement précisément. Sur 
quelques échantillons, on peut noter la présence d’un bleuissement du bois (blue stain) également 
causée par un champignon. Cette altération n’affecte pas les caractéristiques mécaniques du bois ni la 
lisibilité des cernes (Fig. 3.7E).
Un nombre important d’échantillons présente des déformations mécaniques, caractéristiques des 
bois de marge proglaciaire qui ont été soumis à de fortes pressions, d’où un écrasement de la section 
transversale (Fig. 3.7B). A l’échelle du cerne, le bois initial est écrasé, alors que le bois final est parfois 
intact. Sur ces échantillons, le chemin de mesure a été choisi afin de ne pas intégrer de secteurs écrasés 
dans lesquels la largeur relative des cernes est modifiée. Le comptage des cernes périphériques a été 
conservateur dans les secteurs peu lisibles (i.e. décompte minimum afin de ne pas surestimer l’âge 
cambial des échantillons), notamment dans les secteurs très comprimés où la limite bois initial / bois 
final est très fortement accentuée, et peut être confondue avec une limite de cerne.   
Chez Pinus cembra les cernes absents sont assez rares mais la variabilité intra-annuelle de la 
densité est parfois forte. Lorsqu’elle est très marquée cette caractéristique morphologique peut 
s’apparenter à un « faux cerne » et entrainer des erreurs de mesure (Schweingruber et al, 1990 ; 
Edouard, 1994 ; Delwaide et Filion, 2010) qui ne sont décelables que grâce à l’interdatation de séries 
issues d’arbres différents. Chez Larix decidua les cernes absents sont très nombreux, notamment à 
cause de la Tordeuse grise du mélèze, responsable d’épisodes de défoliation récurrents. Chez Acer sp., 
dont certains individus ont été échantillonnés (Fig. 3.7F), la distinction des limites de cernes est plus 
difficile que chez les conifères car il s’agit de bois à pores diffus. Néanmoins, tous nos échantillons 
ont pu être mesurés, et les différents rayons interdatés de façon fiable pour chacun d’entre eux. 
L’altération du bois sous l’action des champignons pourrait expliquer ces résultats du fait de son effet 
positif sur la lisibilité des cernes de croissance chez ces espèces de feuillus (Deflorio et al, 2005).
Afin d’avoir une estimation plus juste de l’âge cambial, la mesure de la distance manquante à la 
moelle a été effectuée à l’aide d’un transparent gradué, sur les sections où elle était absente. Lorsque 
la courbure est peu marquée, voire inexistante, une valeur minimale est attribuée. Cette distance a 
ensuite été convertie en âge grâce à la courbe de croissance régionale des Alpes du sud (Fig. 3.3).
A cause de la faible diversité spécifique, la plupart des bois ont été identifiés sur la base de leurs 
caractéristiques macroscopiques. Certains échantillons ont été déterminés par J.L. Edouard (CNRS, 
Centre Camille Julian) d’après des clés de détermination anatomiques (e.g. Schweingruber, 1990).
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Fig. 3.7. Caractéristiques morphologiques et état de conservation des bois subfossiles. (A) Echantillon 
ARG10, Pinus cembra. Les tiretés figurent la zone périphérique altérée et non mesurable ; (B) MDG3-
02, Pinus cembra (en médaillon BOS17, Picea abies). Les flèches représentent les secteurs comprimés. 
Noter le cisaillement du bois, et la forme ovoïde de la section ; (C) TRI02, Pinus cembra. La moelle 
est présente ; (D) MOTT05, Pinus cembra. Echantillon très altéré par les champignons de la carie 
molle. 13 rayons ont été mesurés sur trois sections différentes ; (E) BOS05, Picea abies. Noter le 
bleuissement du bois du à des champignons (blues stain). Le dernier cerne est présent (à gauche) ; (F) 
MOTT01, Acer sp. Forte altération de la partie périphérique.
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3.2.1.3. L’interdatation des séries individuelles
Les séries élémentaires ont été moyennées pour produire des séries individuelles. Celles-ci ont 
ensuite été interdatées avec le logiciel TSAP-Win (Rinn, 2005), afin d’établir des chronologies 
flottantes. L’interdatation repose sur le calcul, et l’interprétation, de plusieurs paramètres statistiques, 
dont les principaux sont 4  :      9 
- Le recouvrement (Ovl) indique la période commune aux deux séries. D’une manière générale, on 
considère qu’une série supérieure à 100 ans autorisera une datation fiable (Baillie, 1982). Mais le 
contexte est déterminant (e.g. bois isolé, ou non), et peut permettre de dater des séries beaucoup 
plus courtes, notamment sur les sites archéologiques où un grand nombre de bois de même âge 
peuvent être échantillonnés (e.g. Billamboz, 2008 ; Pichler et al, 2011).
- Le coefficient de coïncidence (Gleichläufigkeit, Glk) est un test non paramétrique développé 
spécifiquement pour quantifier la concordance générale des séries dendrochronologies (Eckstein 
et Bauch, 1969). Il représente le nombre de variations interannuelles communes aux deux séries 
(mais ne prend pas en compte l’amplitude relative de ces variations). 
Il est donné par :
(3.1) 
avec x et y les deux séries comparées, i l’année calendaire, et n le nombre d’années. Il est exprimé 
le plus souvent en pourcentage.
La valeur de 65% constitue un seuil au-delà duquel les variations peuvent être considérées comme 
synchrones (Baillie, 1982) puisqu’elle correspond pour un recouvrement de 100 ans à un seuil de 
signification de 99,7%. Cependant, ce test considéré seul n’est pas très discriminant, car il arrive 
que des positions incorrectes présentent des valeurs élevées, et potentiellement plus élevées que 
la position correcte. Le seuil de signification de ce test (Gleichläufigkeit Significance Level, Gsl) 
est indiqué dans TSAP-Win par : * (95%), ** (99%), *** (99,9%).
Une autre valeur de Glk (Signature Gleichläufigkeit) qui prend en compte les signatures présentes 
dans les séries sources est utilisée dans TSAP-Win pour pondérer le calcul du Glk dans le Cross 
Date Index (Rinn, 2005) (voir infra).
- Le t de Student est un test paramétrique calculé dans TSAP-Win après standardisation des 
séries (Rinn, 2005) afin de satisfaire aux conditions de normalité et de variance constante de la 
distribution. 
Il est donné par :
 (3.2)
où r est le coefficient de corrélation (Pearson) et N la population.
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Les deux méthodes de transformation les plus utilisées pour obtenir les indices de croissance 
sont : 
- L’indice de Baillie et Pilcher (1973) (TVBP), calculé en divisant la valeur du cerne par les 
valeurs des cinq cernes encadrants, puis en prenant le logarithme naturel du résultat.
- L’indice d’Hollstein (1980) (TVH) est calculé en divisant la valeur du cerne par la valeur 
du cerne précédent.
Le test t modifié est considéré comme le test le plus puissant pour la synchronisation de séries 
dendrochronologiques. Il caractérise la probabilité d’occurrence d’un coefficient de corrélation 
r d’arriver par chance dans une population N. Pour une série de 100 ans, le seuil de signification 
0,1% est donné par la valeur t = 3,5. Ce qui signifie que cette valeur a une chance d’apparaître 
toutes les 1000 mauvaises positions (Baillie, 1982). Dans la pratique, les positions fiables renvoient 
la plupart du temps des valeurs plus élevées que 3,5.
L’- indice d’interdatation produit par TSAP-Win (Cross Date Index, CDI) est un indice synthétique, 
dérivé des précédents tests. 
Il est donné par :




avec n, le nombre d’opérateurs au numérateur, _SGlk, le Signature Gleichläufigkeit calculé entre 
une série individuelle (simple average) et une chronologie (chrono), ou entre deux chronologies 
(noté SSGlk dans ce cas). Selon le format dans lequel est enregistrée la série dans TSAP-Win 
(simple average ou chrono), le calcul du CDI diffère donc quelque peu. 
Dans tous les cas, la décision ne se base pas sur un seul des tests mais sur l’examen de l’ensemble 
des résultats. De plus, un examen visuel est indispensable. 
3.2.1.4. L’identification d’échantillons multiples par arbre
L’échantillonnage des bois subfossiles a été quasi-exhaustif pour les talus d’éboulis. Après mesure 
des largeurs de cernes, certains échantillons présentent des valeurs de synchronisation très élevés, et 
peuvent donc être regroupés, car ils appartenaient vraisemblablement à un même arbre. 
Ces regroupements se font sur la base de :
La localisation des échantillons. De façon récurrente, des échantillons de taille petite à - 
moyenne ont été trouvés au pied ou aux alentours de ravines où ont été échantillonnés des 
troncs importants (Fig. 3.8). Dans ce cas, il s’agit probablement de fragments, désolidarisés 













- Les statistiques de synchronisation. Bien qu’il n’existe pas de seuil pour identifier ces 
échantillons, nous nous sommes basés sur les plus hautes valeurs de synchronisation 
caractérisant des échantillons différents de façon certaine (~CDI = 75-80). Les synchronisations 
caractérisées par des CDI > 100 (mais parfois plus bas) ont conduit de ce fait à considérer les 
échantillons comme appartenant à un même arbre.
- L’examen des données brutes (non standardisées) pour identifier un niveau et une tendance de 
croissance similaires. Mais la décision finale comporte toujours une part de subjectivité basée 
sur l’expérience (K. Nicolussi, com. pers.).
L’absence de prise en compte de ces regroupements peut conduire à une interprétation erronée, 
car les datations de ces fragments ne sont pas significatives d’un point de vue géomorphologique. 
Néanmoins, comme ils ne comportent pas la plupart du temps les cernes périphériques, ils ne peuvent 
influencer les âges discutés qui reposent sur les échantillons les plus récents dans chaque strate (voir 
3.4). Les seuils de détection de ces échantillons ne sont pas fixes : il arrive que des synchronisations 
entre des arbres de sites distants renvoient des valeurs supérieures à des synchronisations intra-
échantillons. Nous ne pouvons donc pas totalement exclure d’avoir intégré aux résultats de tels 
échantillons, malgré une ligne conservatrice qui écarte de nombreux échantillons, principalement sur 
des critères de localisation.
3.2.2 La datation absolue des échantillons
3.2.2.1. La datation radiocarbone (14C)
Afin de constituer des chronologies flottantes certaines séries individuelles ont dans un premier 
temps été datées au 14C. Dans un second temps des séries courtes, difficilement datables par 
dendrochronologie ont également fait l’objet de datation 14C. 
Dans presque tous les cas, l’échantillonnage pour le 14C a été effectué après la mesure 
Fig. 3.8. (A) Moraine latérale de la Mer de Glace (secteur MDG_5) et localisation des échantillons 
attribués à l’arbre MDG5-01 ; (B) Séries individuelles en position de synchronisation avec MDG5-
01. Les valeurs de TVBP sont comprises entre 9,2 et 14,3 ; (C) Hypothèse de la position originelle des 
échantillons dans le tronc.
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dendrochronologique. Tous les échantillons proviennent donc d’intervalles connus et peuvent être 
situés dans les séries individuelles. 
Les datations ont été effectuées selon la méthode AMS (Spectrométrie de Masse par Accélérateur), 
qui permet un abaissement du seuil de détection et la datation d’échantillons de masse plus réduite 
qu’avec la méthode conventionnelle (≥ 20mg ≠ 15-20g). Afin d’obtenir une bonne précision, entre 5 
et 15 cernes ont été inclus dans chaque échantillon. Néanmoins, le gain de précision n’est pas notable 
en dessous de 10 cernes, car le cycle du carbone atténue les fluctuations du 14C inférieures à quelques 
décennies (Siegenthaler et al, 1980)
La majorité des datations a été effectuée sur Artemis (laboratoire LMC14, CEA Saclay ; Cottereau 
et al, 2007). Les autres datations ont été effectuées au laboratoire Beta Analytic (Miami, Etats Unis).
Les datations 14C ont été calibrées avec le programme CALIB v.6.0 (Stuiver et al, 2011) et la 
courbe IntCal09 (Reimer et al, 2009), et sont reportées avec leur intervalle de calibration à 2 sigmas 
ainsi que la médiane et la moyenne pondérée de la fonction de distribution des probabilités (voir 
3.4). La moyenne pondérée est considérée comme la meilleure estimation du point central des âges 
calibrés (Telford et al, 2004). Elle est donc utilisée pour la discussion des âges, après lui avoir ajouté 
le nombre de cernes séparant l’échantillon de la fin de la série dendrochronologique. 
Pour représenter les datations radiocarbone des séries dendrochronologiques sur une échelle 
Fig. 3.9.  Méthode de représentation des séries dendrochronologiques datées au radiocarbone 
sur une échelle calendaire (échantillon MDG5-02). (A) Position de l’échantillon dans la série 
dendrochronologique ; (B) Intervalle de calibration et estimation du point central ; (C) Représentation 
de la série dendrochronologique avec les marges d’erreur 14C.
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Matériel et méthodes
calendaire, on considère l’incertitude à 2σ de la date, dont on prend l’estimation centrale (i.e. la 
moyenne pondérée). Cette valeur va permettre d’« ancrer » la série dendrochronologique sur l’échelle 
calendaire : puisque la série datée est connue, le cerne médian de cette série est mis en coïncidence 
avec l’estimation centrale de la date calibrée (Fig. 3.9). Enfin, les marges d’erreur correspondent aux 
intervalles de calibration à 2σ situées de part et d’autre de l’estimation centrale vont être positionnés 
de chaque côté de la série dendrochronologique.
Dans deux cas, la technique du wiggle matching a été utilisée. Lorsque la période séparant deux 
échantillons à dater au 14C est connue (ici par dénombrement des cernes), cette méthode permet 
d’ajuster les mesures 14C effectuées aux variations décennales de la courbe de calibration et de 
diminuer ainsi la longueur de l’intervalle de calibration (Bronk Ramsey et al, 2001 ; Mauquoy et al, 
2004 ; Galimberti et al, 2004 ; Kromer, 2009). Elle peut être appliquée sur une même série de cernes, 
ou sur deux bois différents mais synchronisés.
Les résultats sont fortement dépendants de la forme de la courbe de calibration. Si elle est droite et 
ne présente pas de changements brusques (wiggle), l’erreur diminuera seulement de la racine carrée 
du nombre d’échantillons, c’est à dire lentement. Sur un plateau, le gain d’une date supplémentaire 
sera inexistant. A l’inverse, dans une période de changement brusque, deux ou trois dates permettent 
d’obtenir un gain très substantiel. 
Nous avons tenté d’appliquer cette méthode sur des séries relativement courtes (~70-80 ans), ce qui 
constitue la limite pour profiter de ses avantages. En effet, la variation de la production de 14C (qui 
entraine les wiggle) ayant des pics spectraux vers 88 et 208 ans, les séries de l’ordre de 100 ans – ou 
plus – sont les mieux adaptées pour capturer ces variations (B. Kromer, com. pers.). D’autre part, le 
jeu de données de la courbe de calibration étant essentiellement décennal, un espacement supérieur à 
30 ans est nécessaire pour s’affranchir du bruit de cet enregistrement.
3.2.2.2. L’interdatation avec l’Eastern Alpine Conifer Chronology (EACC)
La chronologie des Alpes orientales (EACC) couvre la période 7111 BC - 2002 AD (Nicolussi 
et al, 2009). Elle est constituée principalement d’échantillons de Pinus cembra (81,5%) provenant 
de la limite supérieure de la forêt échantillonnés dans les massifs occidentaux des Alpes centrales 
autrichiennes et italiennes (Nicolussi et al, 2009). 
En dendrochronologie le potentiel de téléconnexion510dépend de : i) l’espèce (hétéroconnexion, 
ou non), ii) de la force du signal climatique contenu dans la chronologie, et iii) de la réplication de la 
référence. 
i) Les échantillons interdatés appartiennent très majoritairement à Pinus cembra, ce qui 
garantit de maximiser le potentiel d’interdatation. Cependant, d’autres espèces ont pu être 
synchronisées de manière significative sur cette référence (voir 3.4).
ii) L’EACC est basée exclusivement sur des sites en limite supérieure de la forêt, situés 
entre 2000 et 2400 m, ce qui maximise le signal climatique. En revanche, les échantillons 
subfossiles des marges proglaciaires du MMB ont probablement poussé à une altitude plus 
faible (ca. 1500-2000 m). Cependant, la distance verticale qui sépare le site de croissance de 
la limite supérieure locale de l’espèce, est un meilleur indicateur du potentiel d’interdatation 
que l’altitude absolue (Nicolussi et al, 2009). Dans le MMB, la limite supérieure des arbres 
sur des versants modérément impactés par l’action anthropique pendant l’Holocène (comme 
5  La téléconnexion représente l’interdatation de séries dendrochronologiques très distantes.
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le versant de Bayer au-dessus de la Mer de Glace) est plus basse que dans les Alpes orientales 
(~2100 m ; Fig. 3.10). D’autre part, la situation des sites à l’intérieur du massif, dans un 
environnement glaciaire, est un facteur qui influence la croissance, et accroit la sensibilité 
climatique des arbres.
Le fait que des séries issues de sites des Alpes suisses (Renner, 1982 ; Bircher, 1982 ; Holzhauser, 
2010) et françaises (Edouard, com. pers.), distants de plusieurs centaines de kilomètres, aient 
pu être synchronisées sur l’EACC illustre le signal interannuel commun à l ‘échelle alpine. 
iii) La réplication de la référence est un paramètre qui influence positivement les teleconnexions 
à longue distance, comme l’ont mis en évidence Motta et Nola (1996). Le fait que l’EACC 
soit basée sur plusieurs sites et possède une réplication de plusieurs dizaines d’échantillons 
permet de minimiser les facteurs de site et de maximiser le signal climatique régional.
Les séries individuelles et les chronologies flottantes ont été testées sur la chronologie des Alpes 
orientales par K. Nicolussi (Université d’Innsbruck). Le détail des résultats des synchronisations 
effectuées sur cette référence est disponible en Annexe A. Trois variantes de cette chronologie de 
référence ont été utilisées :
- bc7_ZLF_cX : constituée de tous les échantillons de Pinus cembra, Larix decidua et Picea abies 
couvrant les derniers 9100 ans ;
- zi_bc7_X : constituée uniquement des séries de Pinus cembra sur les derniers 9100 ans ;
- la_c1c2_X : constituée des séries de Larix decidua couvrant les derniers 5400 ans.
Le X représente la version de la référence, qui évolue avec les nouveaux échantillons intégrés. A noter 
que certains échantillons du MMB ont progressivement été intégrés à l’EACC.
Les positions validées et intégrées aux résultats présentés dans la section 3.4 sont significatives 
à la fois sur l’EACC et avec les séries locales. Dans certains cas, des résultats statistiques moyens 
sur l’EACC mais très significatifs sur certaines séries locales ont été considérés comme fiables. A 
l’inverse, des valeurs de synchronisations élevées sur l’EACC mais non confirmées par des valeurs 
significatives sur les séries locales n’ont pas été validées (e.g. MDG2-04 ; Annexe A p 352). Il s’agit 
dans ces cas-limites de séries plutôt courtes (<100 ans), pour lesquelles une datation 14C est nécessaire 
pour confirmation. D’une manière générale, la grande majorité des séries >150 ans a pu être datée, et 
certaines ont montré des valeurs d’interdatation extrêmement élevées (TVBP > 10 ; Annexe A)
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3.3. Description des sites
Cette partie présente les sites qui ont fait l’objet d’un échantillonnage dendrochronologique 
portant sur les bois subfossiles des marges proglaciaires. Les sites échantillonnés pour la constitution 
de référentiels couvrant les derniers siècles, ainsi que la signification climatique des chronologies, 
sont présentés et discutés dans le Chapitre 4. 
3.3.1. La Mer de Glace
La Mer de Glace est le plus grand glacier français (30,4 km2 en 2008, longueur : 12 km, front à 
1520 m en 2011). 
 Quelques datations 14C de bois de la fin de l’Holocène ont été effectuées par Wetter (1987) 
(Chapitre 2). Des études détaillées de ses variations frontales pendant le PAG ont été menées par 
Wetter (1987) et Nussbaumer et al (2007). Ce dernier travail a réactualisé, et un peu rallongé, la courbe 
établie par Mougin (1912), qui couvre désormais la période de 1570 AD à l’actuel. Le maximum PAG 
a été atteint en 1644. Les avancées du 19e s ont également déposé une série de cordons morainiques 
dans la vallée principale (Fig. 3.10). Le front se situait alors à 1080 m.
Fig. 3.10. Marge proglaciaire de la Mer de Glace. La position des cordons morainiques est tirée de 
Wetter (1987) et Nussbaumer et al (2007). La localisation des profils LGGE de mesure de l’altitude 
de la langue (rouge) ainsi que les profils utilisés dans ce travail (marron) sont reportés. Fond 
topographique : MNT RGD 4m. Les amorces correspondent au quadrillage Lambert Zone 2.
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Dès 1870 ont été initiées des mesures de variations frontales. Les mesures de variations d’épaisseur 
débutent en 1890 selon plusieurs profils transversaux (Vallot, 1900 ; Reynaud et Vincent, 2000). Ces 
dernières sont poursuivies depuis les années 1970 par le LGGE (Laboratoire de Glaciologie et de 
Géophysique de l’Environnement, CNRS ; localisation des profils reportée sur la Fig. 3.10). Enfin, le 
bilan de masse annuel est calculé depuis 1996 sur le glacier du Tacul (Vincent, 2002). 
Depuis le milieu des années 1980, l’amincissement de la langue dans le secteur terminal – qui 
s’élève à ~4m.an-1 depuis 2000 (vers 2000 m) – s’explique majoritairement par un ralentissement très 
important des vitesses d’écoulement (~60%) ; tandis que la hausse de l’ablation glaciaire est en partie 
compensée dans cette zone par le développement de la couverture détritique (Berthier et al, 2004 ; 
Berthier et Vincent, 2012).
La moraine latérale droite s’étend sur 2,5 km, entre 1500 et 1920 m. Elle possède un commandement 
qui varie de 80 m, à ~200 m au niveau du front actuel (Fig. 3.11). Sur le versant de Bayer, au dessus 
de la moraine, la limite supérieur des arbres (>2 m) suit à peu près la côte 2000 m. Elle est composée 
en majorité de Pinus cembra, alors que Larix decidua devient dominant plus au nord.
Deux secteurs comprenant des affleurements de bois subfossiles ont été échantillonnés. Le secteur 
aval (MOTT) se situe au droit des Rochers des Mottets, une zone de roches moutonnées située en 
rive gauche, recouverte par le glacier pendant les avancées du PAG. Le secteur amont (MDG) se situe 
au droit du Montenvers, et s’étend sur 1,15 km (Fig. 2.22 ; Fig. 3.11). Le secteur MDG a été divisé 
en 5 sous-secteurs (Echantillons MDG-1xx…5xx). Les échantillons prélevés sur le tablier d’éboulis 
portent le suffixe .T (e.g. MDG.Txx).
Fig. 3.11. Localisation des secteurs étudiés à la Mer de Glace (vue oblique SE). La position des bois 
subfossiles échantillonnés est indiquée (Orthophoto 2008 drapée sur MNT 4 m).
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Les sites les plus significatifs concernant les bois de la moraine sont décrits ci-dessous :
Secteur MOTT
Site # 1
Deux bois ont été échantillonnés dans ce secteur. Il s’agit d’un tronc vraisemblablement remobilisé 
(CHAP01) enfoui sous des colluvions sur le rebord végétalisé d’une ravine active, et situé à environ 
50 m de la crête de la moraine6.11Le second tronc (MOTT07), assez érodé, est situé sur le flanc raide 
de la ravine suivante, au sud, vers 1575 (-50 m) (Fig. 3.12A)
Site # 2
L’échantillon MOTT09 est un tronc important (L>3 m, Ø initial ~ 80 cm), érodé, et coincé entre 
une dalle de bedrock et le versant nord de la ravine, 60 m sous la crête (Fig. 3.12B). La section 
prélevée correspond à un tiers de la circonférence initiale, car la moelle n’est plus présente et le centre 
est rempli de sédiments fins. L’échantillon MOTT08 est situé à quelques dizaines de mètres au sud, et 
~79 m sous la crête. La section prélevée ne représente également qu’une partie de la circonférence de 
l’arbre. Elle a été dégagée d’un amas de fragments de grande taille enchâssés sous deux blocs pluri-
métriques. 
Site # 3
Il s’agit d’une ravine importante dont le sommet se trouve à 1665 m. La crête de la moraine 
est à ce niveau masquée par des colluvions. Au pied de la ravine, un tronc de grande dimension 
(MOTT01, L > 3,5 m, Ø = 65cm), dont l’écorce, et une partie de la souche sont encore présentes, a 
été excavé à 1583 m (-82 m). Ce tronc a une inclinaison de 23° (racines vers l’aval) et une orientation 
perpendiculaire à l’écoulement de la glace (Fig. 3.12C). Quelques mètres à l’amont, le fragment 
MOTT02 a été échantillonné sur le flanc sud de la ravine (-75 m). 
Dans la partie supérieure de la ravine, deux troncs ont été échantillonnés en surface dans le 
talweg, respectivement à 1625 m (MOTT03) et 1634 m (MOTT04). A 1637 m (-28 m), une moitié 
de tronc de grande dimension (MOTT05 ; L= 180 cm, Ø initial = ~55cm) a été dégagé d’un niveau 
graveleux grossier, oxydé dans sa partie supérieure, et surmonté de passées sablo-silteuses massives 
décimétriques, laminées, interstratifiées avec des niveaux de sables grossiers et des niveaux de litière 
(feuilles abondantes, non déterminées). Immédiatement à l’amont (-24 m), un petit fragment dont les 
cernes périphériques sont conservés (MOTT06), a été échantillonné a proximité d’un paléosol (Fig. 
3.12D).
 
6  Le niveau topographique de référence utilisé pour situer les échantillons est le rebord d’érosion de la moraine (i.e. crête 
de la moraine). Il représente par convention l’altitude maximum atteinte par la marge du glacier pendant le PAG. 
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Ce site correspond à l’extrémité nord du Secteur 1. L’altitude de référence pour le haut de cette 
coupe est environ de ~1830 m. 
A -31 m, un fragment érodé, probablement remobilisé, a été échantillonné dans des sables (MDG1-
08). Il se situe 130 cm sous un niveau organique de quelques centimètres d’épaisseur dans lequel a été 
prélevée une branchette (S5) (Fig. 3.13C). 
A -27 m, une section a été prélevée sur un tronc très important et bien préservé (sans doute 
plusieurs mètres de long, ~ 2,5 m pour la partie visible, Ø ~80 cm), parallèle à l’axe de la vallée 
(MDG1-06), en versant sud de la ravine. L’écorce est visible sur toute la périphérie au niveau de 
l’interface avec le sédiment. Il est emballé dans du till, et se trouve à quelques centimètres au dessus 
de deux niveaux de litière sableuses (nombreuses branches, fragments d’écorce…), séparés de 40 cm, 
et contenant aussi d’autres bois de faibles diamètres, orientés de façon similaire (Fig. 3.13C). Une 
branchette a été prélevée dans chacun de ces niveaux sableux (S4 et S3). 
A -20 m, deux autres niveaux de litière, séparés de 90 cm, et contenant des branchettes ont été 
prélevées (S2a et S1a). Ces niveaux se situent à la base d’un banc sablo-silteux massif (~5-6 m de 
commandement). Les sables sont laminés et alternent par endroit avec des couches argileuses, et 
des passées de graviers fins (Fig. 3.13B). Ce banc contient des blocs granitiques émoussés et pluri-
métriques à sa base. Le reste de la séquence est composé d’un till riche en blocs. 
Au même niveau que S1a, une section d’un petit tronc a également fait l’objet d’un prélèvement 
(MDG1-09). Au contact du tronc, un niveau organique, interprété comme un paléosol, peut être tracé 
sur quelques dizaines de centimètres (Fig. 3.13B)
 
Fig. 3.12. (ci-contre) Secteur MOTT. (A) Vue E du secteur MOTT, depuis les Rochers des Mottets 
(1600 m). Les flèches pointent précisément la position des bois. Les tiretés représentent respectivement 
l’extension maximum PAG (haut), et la moraine de 1995 (bas) ; (B) Site #2 : Echantillon MOTT09 
(-60 m) ; (C) Site #3 : Vues d’ensemble et rapprochée de l’échantillon MOTT01 (-82 m). A noter que 
l’écorce était présente sur toute la surface du tronc, mais a été en partie enlevée lors de l’excavation ; 
(D) Site #3 secteur sommital, avec les échantillons MOTT05 (bas) et MOTT06 (haut). Noter le paléosol, 
traçable de part et d’autre du site d’échantillonnage de MOTT06.
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Ce site se trouve dans la partie centrale du secteur 1. Le tronc MDG1-10, très érodé, a été 
échantillonné à proximité d’un paléosol à -13 m, dans un secteur sableux. 
A proximité immédiate, un arbre coupé, dont la souche est toujours en place, se trouve sur le 
rebord d’érosion de la crête (BAY01) (Fig. 3.14B). La coupe ne peut être datée, et il n’est pas possible 
de savoir si elle est la cause de la mort de l’arbre. Une section a été prélevée sur cette souche afin de 
contraindre le dépôt du matériel morainique sous-jacent (âge minimum).
Site # 6
A une quarantaine de mètres au sud du site #5, trois strates situées respectivement à -11 m (S1), 
-15 m (S2) et -24 m (S3) ont été échantillonnées. Les deux premières peuvent être tracées sur plusieurs 
dizaines de mètres (de part et d’autre d’une crête pour S1), et contiennent plusieurs troncs (Fig. 
3.14A).
Versant nord, deux bois appartenant à la strate S1 ont été prélevés (Fig. 3.14C) : MDG1-12 est un 
fragment en place (ne représente qu’une partie du tronc originel), extrait d’un épais lit argileux (~50 
cm) (Fig. 3.14G). Le tronc MDG1-13 appartenait vraisemblablement au même niveau, mais a été 
échantillonné deux mètres plus bas, en surface dans la ravine (Fig. 3.14C). Versant O, la strate S1 peut 
être tracée, grâce à un horizon oxydé, sur une dizaine de mètres (Fig. 3.14D). Deux troncs en contact 
avec cet horizon ont été prélevés (MDG1-18 et 1-19)
La strate S2 est celle qui contient le plus grand nombre de débris ligneux. Quatre fragments de 
troncs (MDG1-11, 1-14, 1-15, et 1-17), en contact avec un paléosol (Fig. 3.14E) ont été prélevés dans 
ce niveau.
Les preuves de l’existence de la strate S3 sont moins nombreuses. Un fragment de tronc dressé 
(MDG1-16) a été prélevé, mais il n’est probablement pas in situ. A deux mètres de cet échantillon, un 
autre tronc plus important et affleurant a été repéré, mais n’a pu être échantillonné.
Site # 7
A 100 m au sud du site #6, un bois très fragmenté a été prélevé en surface dans une ravine large. 
Le contexte, et sa localisation (41 m sous la crête), pourraient indiquer qu’il a été remobilisé de l’une 
des trois strates identifiées au site # 6.
Fig. 3.13. (ci-contre) Secteur 1, Site #4. (A) Vue NE depuis la surface du glacier ; (B) Echantillons 
MDG1-09, S1a et S2a ; (C) Echantillons MDG1-06, S3, S4 et S5.
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A l’extrémité sud du secteur 1, 4 échantillons ont été prélevés en place à ~1750 m (-110m) sur 
ce site qui se trouve sur le flanc nord de la partie inférieure d’une ravine de grande dimension (Fig. 
3.15A). Il s’agit de troncs de taille moyenne, peu altérés, avec l’écorce en partie conservée. Ils sont 
orientés NNW-SSE, parallèle à l’axe de la vallée. Tout le système racinaire est présent sur l’un des 
échantillons (Fig. 3.15B ; MDG1-02).
Site # 9
 Ce site appartient au Secteur 2 et se trouve quelques dizaines de mètres au sud du site #8. Huit 
échantillons ont été prélevés entre 1750 m et 1770 m (-115 à -105 m), à trois endroits distincts 
(échantillons MDG2-02 à 2-08). L’échantillon MDG2-01 (-95m) a été trouvé en surface à la limite 
entre le till en place et les éboulis, il est supposé remanié de l’un des niveaux précédents (-105 m). 
Aucun paléosol n’a pu être identifié à proximité des bois. Les bois sont des fragments de taille petite 
à moyenne, sans orientation précise. A noter que ces sites sont proches de l’exutoire de la ravine 
séparant les secteurs 1 et 2 (Fig. 3.15A).
Fig. 3.14. (ci-contre) Secteur 1, Site # 6. (A) Vue E depuis la surface du glacier ; (B) Souche BAY01 ; 
(C) Vue S depuis la crête de la moraine. Deux personnes donnent l’échelle (crochets) ; (D) Strate S1, et 
échantillon MDG1-18 ; (E) Strate S2. Noter la densité très importante de débris ligneux (flèches) ; (F) 
Strate S3 et échantillon MDG1-16 ; (G) Détail de la couche argileuse où a été prélevé MDG1-12.
Fig. 3.15. (A) Vue d’ensemble ENE sur le site #8 et une partie du site #9. La base du till en place 
est représentée par les pointillés. (B) Vue rapprochée du site #8. Noter l’orientation identique des 
troncs.
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Ce site se trouve dans le Secteur 3. Il s’agit de la zone présentant la plus forte densité de bois 
à l’échelle de la moraine latérale droite (Fig. 3.16A), et où ont été échantillonnés les troncs aux 
dimensions les plus importantes. A noter que ce site se situe à l’aval immédiat de l’affleurement de 
bedrock le plus étendu de la moraine.
Trois strates ont pu être identifiées et échantillonnées. Directement pour d’eux d’entre elles (S1 
et S3), et indirectement pour la strate intermédiaire (S2), qui est inaccessible. Les échantillons ont 
donc été repérés et photographiés en place, puis échantillonnés sur le tablier d’éboulis, après leur 
relargage.
La strate S1 correspond à deux bois (MDG3-06, 3-07), échantillonnés dans un placage morainique 
situé sur une dalle de bedrock (1836 m, -54m). Deux sections ont été prélevées dans un amas qui 
comprend vraisemblablement plusieurs arbres (Fig. 3.16B). Les troncs sont en contact avec des 
fragments de matière organique mélangés au till, interprétés comme un sol remobilisé (Fig. 3.16B, 
vignette).
La strate S2 contient de très nombreux troncs et fragments mais un seul, tombé, a pu être prélevé. 
MDG3-05 est le plus gros arbre échantillonné (L = 350 cm ; Ø 85 cm au niveau de la section prélevée). 
Sa position initiale était à 1825 m (-65 m) (Fig. 3.16C).
Environ six troncs et fragments ont pu être identifiés comme appartenant à la strate S3, traçable sur 
une cinquantaine de mètres (1799 m ; -91 m) (Fig. 3.16D). Un tronc (MDG3-02), et trois fragments 
(MDG3-01, 3-03, 3-04) ont été échantillonnés. Le tronc est perpendiculaire à l’axe de la vallée et 
présente une inclinaison marquée.
En plus des bois en place, des dizaines de troncs et fragments remobilisés ont été échantillonnés 
sur ce site, sur toute la hauteur du talus de colluvions (e.g. MDG.T04 ; Fig. 3.16E). Une partie de ces 
échantillons pourrait appartenir aux deux plus gros troncs (MDG3-05 et MDG.T04) (voir § 3.2.1.4). 
Fig. 3.16. (ci-contre) Secteur 3. Site # 10. (A) Vue E depuis l’apex du tablier d’éboulis. Les flèches 
marquent l’emplacement de troncs en place non échantillonnés ; (B) Strate S1. Placage morainique 
contre le bedrock, s’érodant rapidement, et détail du sol remanié (échelle : 20 cm) ; (C) Strate S2. 
Echantillon MDG3-05 en place, et remanié sur le tablier d’éboulis. Détail de la souche (Echelle : 
20 cm) ; (D) Strate S3. Echantillons MDG3-01 à 3-04 ; (E) Echantillon MDG.T04, probablement 
remobilisé de S2 (Echelle : 2 m).
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Site # 11 et site # 12
Il s’agit des deux sites les plus à l’amont (Secteur 5). Trois bois ont été échantillonnés sur le site 
#11, sur deux strates différentes. La strate supérieure (S1) se situe 34 m sous la crête et comporte 
deux bois (MDG5-02 et 5-03) (Fig. 3.17B). La strate inférieure (S2) est représentée par un bois in 
situ localisé 56 m sous la crête (MDG5-04). Nous n’avons pas observé de paléosol à proximité ; 
néanmoins la présence du système racinaire encore en place ne fait aucun doute sur la localisation 
originelle de cet arbre (Fig. 3.17C).
Seul un bois en place a été échantillonné sur le site #12 (MDG5-01). Il est localisé ~80 m sous la 
crête (valeur extrapolée dans ce cas, puisque le site est à l’aplomb de dalles de bedrock ne permettant 
pas la conservation du matériel morainique, Fig. 3.17A). L’échantillon est un tronc très important (Ø 
60 cm), perpendiculaire à l’axe de la vallée, et au contact du bedrock (Fig. 3.17D). 
Fig. 3.17. Secteur 5. Site #11 et #12. (A) Vue E du Secteur 5 depuis le glacier. Les tiretés représentent 
l’extension maximale PAG ; (B) Strate S1, Site #11. Echantillons MDG5-03 (g.) et MDG5-02 (dr., 
échelle :1m) ; (C) Strate S2, Site #11. Tronc in situ MDG5-04. Les flèches pointent des fragments de 




Le glacier d’Argentière avait en 2008 une superficie de 14 km2 (Gardent et al, 2011). La position 
frontale actuelle se situe à ~1645 m. Depuis 2009, la partie de la langue située à l’aval du verrou de 
Lognan (~2200m) est désolidarisée du reste du glacier. Elle est actuellement entièrement recouverte 
de matériel détritique. 
Les variations frontales du glacier sont mesurées depuis 1878 et les variations d’épaisseur le long 
de plusieurs profils en travers depuis 1903 par les Eaux et Forêts (profils 1 et 2, Fig. 3.18). Le bilan de 
masse annuel est mesuré depuis 1976 (Reynaud et Vincent, 2000 ; Vincent et al, 2009). 
Cet appareil a connu son maximum d’extension PAG au 17e s (Bless, 1984). Les maxima du 19e 
s sont légèrement en retrait (Fig. 3.19). Les fragments de cordons visibles en rive droite, et en partie 
recouverts par l’édifice principal, sont vraisemblablement d’âges holocènes (Néoglaciaire ?).
Le site d’échantillonnage est un lambeau de moraine latérale, plaqué contre le versant en rive 
droite (Fig. 3.19). Il se situe au débouché d’un couloir d’avalanche. La partie supérieure du profil 
est donc constituée d’un mélange de matériaux anguleux, et de blocs émoussés d’origine glaciaire. 
La section non talutée de la moraine s’étend sur quasiment 200 m de commandement entre 1560 et 
1749 m. A l’aval, des bois remobilisés ont été échantillonnés dans la marge proglaciaire délimitée par 
l’extension de 1990 et la position actuelle (Fig. 3.18 et 3.19A).
Fig. 3.18. Marge proglaciaire du glacier d’Argentière et localisation du site d’échantillonnage des bois 
subfossiles. La position des cordons morainiques est modifiée de Bless (1984). Fond topographique : 
MNT Lidar (Cemagref). Les amorces correspondent au quadrillage Lambert Zone 2.
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Seules les strates nommées sur la Figure 3.19B (S1-S5) ont livré des bois en place. Ces datations 
peuvent donc être discutées en termes d’altitude de la marge glaciaire lors de l’enfouissement.
La strate S1 est située à 1738 m (-11 m). Elle est remarquable du fait de l’abondance de débris 
ligneux et de la présence de passées tourbeuses décimétriques. Plusieurs lits tourbeux sont en effet 
interstratifiés avec des couches sablo-graveleuses et des clastes anguleux décimétriques sur une 
épaisseur de ~70 cm (Fig. 3.20). Ce faciès est interprété comme résultant d’apports détritiques de 
versant dans une tourbière située sur la paléo-crête de la moraine. Les troncs enchevêtrés ont pu être 
apportés à la surface de cette tourbière par les avalanches descendant du versant immédiatement à 
l’amont. Des prélèvements ont été effectués sur trois des troncs (ARG01-ARG03) en contact avec la 
strate organique (Fig. 3.20).
La strate S2 est située 15 mètres sous la crête, et a été sur cette base différenciée stratigraphiquement 
de S1. Un tronc dont la périphérie est érodée (ARG04) a été prélevé dans un horizon de graviers 
oxydés, traçable sur plusieurs mètres, et contenant également des branchettes.
Fig. 3.19. Moraine latérale droite du glacier d’Argentière. (A) Vus ESE avec la position des bois 
détritiques et des bois en place (Orthophoto 2008 drapée sur MNT Lidar) ; (B) Vue E rapprochée, 
et position des strates de bois en place (Sxx) et des bois remaniés. La zone en tiretés correspond à la 
même portion sur (C) prise en 09/1978 (photo R. Bless). La partie supérieure du secteur échantillonné 
par R. Bless est indiquée par la flèche (en face nord, non visible ; Les points jaunes sont des repères 




Les strates S3-S5 ne contiennent respectivement qu’un seul bois (ARG10 à ARG08) et sont étagées 
sur 12 m de dénivelé entre 1604 et 1616 m. Il s’agit des bois les plus bas du profil. Ces trois troncs 
sont perpendiculaires à l’axe d’écoulement du glacier, et possèdent une inclinaison marquée (~20-
40°) (Fig. 3.21A-C), qui pourrait indiquer que les troncs se trouvaient sur la paléo-face proximale au 
moment de l’enfouissement (Röthlisberger et Schneebeli, 1979). A proximité de tous les échantillons, 
des horizons de graviers oxydés ont été tracés sur ~1 m (Fig. 3.21B-C) pouvant indiquer la présence 
d’un paléosol.
3.3.3. Glacier des Bossons
Le glacier des Bossons a aujourd’hui une superficie de 10,7 km2 (Gardent et al, 2011), pour un 
front situé à 1533 m (2011). Au PAG le front atteignait le fond de la vallée, où il a édifié un important 
complexe morainique frontal. Les cordons externes correspondent à l’extension maximale PAG, 
atteinte en 1818 AD (Alt du front : 1020 m) (Fig. 3.22).
Fig. 3.21. (A) Strate S5 (ARG08), 1604 m (-145 m) ; (B) Strate S4 (ARG09), 1611 m (-138 m) ; (C) 
Strate S3 (ARG10), 1616 m (-133 m). Noter le pendage aval, et la présence d’horizons oxydés (flèche) 
à proximité de tous les échantillons.
Fig. 3.20. Vue rapprochée de la strate S1. Plusieurs troncs se trouvent en contact avec des lits 
organiques interstratifiés avec des passées sablo-graveleuses et des clastes angulaires, résultant de 
pulsations détritiques dans une tourbière (Echelle : 1 m).
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Une reconstitution des fluctuations frontales du glacier des Bossons depuis 1580 AD, basée sur 
des documents historiques et picturaux, a récemment été publiée par Nussbaumer et al (2011).
Les moraines latérales se développent sur environ 1 km de long, et atteignent une centaine de 
mètres de commandement au droit de la plaine alluviale où stationnait le front au début des années 
1980 (Fig. 2.17). Il s’agit de moraines libres, i.e. dont le dépôt n’est pas contraint par la topographie 
du bedrock (Fig. 3.23A). La partie supérieure possède environ 30 à 40 m de commandement (3.23B), 
et représente l’exemple-type du till supra/intra-glaciaire déposé en condition subaérienne sous forme 
de debris flows, et non altéré (Humlum, 1978 ; Small, 1983), comme le montrent : i) les strates de 
galets/blocs subparallèles à la crête de la moraine, ii) le grand axe des clastes parallèle à l’angle de 
repos (Fig. Fig. 2.20, et 3.24A et C), iii) la stabilité de la fabrique, indiquée par l’inclinaison de la 
face proximale, qui approche 80° sur certaines sections. L’érosion du till est relativement uniforme 
(profondeur des ravines > 5 m). La moraine est nappée sur ses deux tiers inférieurs des matériaux 
Fig. 3.22. Marge proglaciaire du glacier des Bossons, et localisation des sites d’échantillonnage 
des bois subfossiles. La position des cordons morainiques est modifiée de Wetter (1987) et 
Nussbaumer et al (2011). Fond topographique : MNT Lidar Cemagref (programme IFP). Les 
amorces correspondent au quadrillage Lambert Zone 2.
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remobilisés, et en voie de végétalisation. La crête actuelle est colonisée par Larix decidua (dominant) 
et Picea abies en mélange, tandis que Alnus viridis et Betula colonisent la marge proglaciaire.
Les sites d’échantillonnage des bois subfossiles se situent dans la partie supérieure de la moraine 
latérale droite (Fig. 3.23). C’est également dans cette zone que les bois et sols fossiles datés par 
Wetter (1987) ont été échantillonnés. A l’examen des photos de l’époque, les bois échantillonnés sont 
susceptibles d’appartenir aux mêmes strates (Wetter, 1987 : 232-234).
 
Les bois, situés entre 1275 et 1315 m, appartiennent à trois strates distinctes (Fig. 3.23C). Les 
bois de la strate supérieure S1 se situent entre 3,25 et 2,2 m sous la crête de la moraine, et sont tous 
orientés perpendiculairement à l’axe d’écoulement de la glace (Fig. 3.24A). A noter que quatre bois 
correspondant vraisemblablement à la même strate (- 3 m) ont été repérés en rive gauche, mais n’ont 
pas été échantillonnés.
La strate intermédiaire S2 comprend 12 échantillons localisés entre 20 et 23 m sous la crête. Les 
échantillons BOS12 et BOS18, situés 3 m plus bas que la strate principale (-23 m), ne peuvent donc pas 
être raccordés stratigraphiquement de façon certaine au reste des bois de S2. Les échantillons BOS05-
BOS11 possèdent une orientation subparallèle à l’écoulement du glacier (N), et une inclinaison de 
20 à 30°, i.e. parallèles à la paléo-face distale (Fig. 3.24B). L’état de préservation est variable, mais 
l’écorce est présente sur la majorité des bois. Un des échantillons (BOS11), dont le système racinaire 
est en partie préservé (vers l’amont), a donc pu être orienté de façon certaine (Fig. 3.24B).
La strate inférieure S3 se situe juste au dessus de la limite supérieure du tablier formé par le 
matériel morainique remobilisé. Elle comprend un seul tronc (BOS13), situé 34 m sous la crête, et 
orienté perpendiculairement à l’écoulement du glacier (Fig. 3.24C).
Fig. 3.23. Contexte topographique du site d’échantillonnage. (A) Vue SE. La position de 1983 est 
indiquée en vert ; (B) Vue E depuis la moraine latérale gauche ; (C) Position altitudinale des strates.




Les bois sont emballés dans un diamicton à support matriciel sablo-graveleux abondant. Aucun 
sol fossile n’a été repéré à proximité des échantillons, à la différence de Wetter (1987), qui avait 
identifié, et daté, deux paléosols (Chapitre 2) vraisemblablement situés entre les strates S1 et S2.
3.3.4. Glacier de Trient
Le glacier de Trient possède une superficie de 6,2 km2 (2010), pour une longueur de 4,5 km. Il se 
présente sous la forme d’un vaste plateau glaciaire, avec un émissaire raide et crevassé. 
Le maximum PAG a été atteint sur ce site vers 1780 AD, et l’avancée de 1850 a quasiment 
réoccupé les mêmes positions (Bless, 1984). L’altitude du front était alors de 1590 m (Fig. 3.25). La 
dernière période d’avancée a culminé en 1987 (Fig. 2.15). Depuis, le front est en retrait rapide et se 
situe aujourd’hui à 2120 m. Les variations frontales sont mesurées annuellement depuis 1879 par 
l’Académie Suisse des Sciences Naturelles. 
Fig. 3.25. Localisation des sites ayant fait l’objet de datations dans la marge proglaciaire du glacier 
de Trient (Fond topographique MNT 25 m. Les amorces correspondent au quadrillage de la projection 
CH1903)
Fig. 3.24. (ci-contre) (A) Strate S1 (Echantillons BOS01-04) ; (B) Strate S2 et détail de l’excavation 
de l’échantillon BOS11 (~3m long, Ø 52 cm) ; (C) Strate S3 (Echantillon BOS13). Noter l’inclinaison 
du tronc (~30°), conforme à celle des clastes qui composent les strates riches en blocs visibles dans la 
moraine à l’arrière plan (voir Fig. 2.20) (Echelle : 1 m).
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Fig. 3.26. Ravine ouverte dans la moraine latérale droite du glacier de Trient à la côte 1900 m. (A) Vue S. Le site des datations de Bless (1984) est indiqué au 
second plan. Noter la position du front de 2009 à l’arrière plan ; (B) versant sud de la ravine et position des échantillons TRI01, TRI01bis et TRI02 ; (C) versant 
nord de la ravine et position des échantillons TRI05 et TRI06.
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Sur ce site les faces proximales des moraines latérales sont en voie de stabilisation et de 
végétalisation. Néanmoins, quelques coupes dans le till en place peuvent être observées, notamment 
en rive gauche vers 1950 m. 
Des datations 14C ont été effectuées par Bless (1984) sur deux sols fossiles prélevés à 15 et 25 m, 
sous la crête de la moraine latérale gauche. Ce même auteur avait également repéré un bois de Pinus 
cembra dans la moraine latérale droite, environ deux mètres sous la crête. Cet échantillon de ~80 
cernes n’a pas été daté, car présumé trop récent pour le 14C (R. Bless, com. pers.). Hormes et al (2001) 
ont également datés deux bois détritiques trouvés dans la plaine alluviale, au niveau de la position 
frontale du début des années 1980 (Fig. 3.25).
Le site échantillonné correspond à une brèche ouverte assez récemment (>10 ans, S. Coutterand, 
com. pers.) dans la partie apicale de la moraine latérale droite PAG à 1900 m. Il se trouve en deçà 
de la limite supérieure des arbres qui est supérieure à 2100 m, et composée exclusivement de Pinus 
cembra, sur ce versant.
 Les échantillons se situent dans les premiers mètres sous la crête de la moraine « 1850 », 
matérialisée sur le site par des blocs pluri-métriques fortement émoussés (Fig. 3.26A). Les bois sont 
emballés dans un till à fort support matriciel graveleux, par endroit très fortement induré, et contenant 
des galets et blocs émoussés. Le fond de la ravine est majoritairement constitué de colluvions fins et 
de clastes décimétriques anguleux.
Les échantillons TRI01 et TRI01b sont deux fragments accolés (et appartenant vraisemblablement 
au même arbre) localisés 180 cm sous le niveau de référence. L’échantillon TRI02 est un tronc érodé, 
et fortement imbriqué dans des blocs, 6 m sous la crête de la moraine (Fig. 3.26B). Les échantillons 
TRI02, TRI05 et TRI06 sont emballés pour partie dans un sédiment induré de couleur gris-bleu 
(« béton glaciaire »). Les deux derniers sont situés ~5 m sous la crête et étaient recouverts de colluvions 
sur leur partie supérieure (Fig. 3.26C). D’autres échantillons ont été prélevés entre TRI01 et TRI02. 
Il s’agit de fragments qui n’ont pas fait l’objet de mesures, dont un morceau de branche (Ø 10 cm) où 
ont été dénombrés plus de 350 cernes.
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3.4 Résultats
3.4.1. Mer de Glace
156 bois ont été prélevés dans la marge proglaciaire (48 en place dans la moraine, 108 sur le 
tablier d’éboulis), parmi lesquels 133 possédaient des séries suffisamment longues et étaient dans un 
état de conservation autorisant des mesures dendrochronologiques.
Sur ces échantillons, 86 (65%) ont pu être datés de façon absolue. Ces séries ont été regroupées 
en 63 arbres différents (cf § 3.2.1.4) dont les datations sont présentées dans le Tableau 3.1 (le détail 
des synchronisations sur l’EACC est disponible en Annexe A).
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Tab. 3.1. Synthèse des datations de bois subfossiles sur le site de la Mer de Glace.
*Le suffixe_D indique les « arbres » qui ont fait l’objet d’un groupement de différents échantillons.
PICE : Pinus cembra ; LADE : Larix decidua ; PCAB : Picea abies ; ACER : Acer sp. : pseudoplatanus 
ou platanoides (n’a pas été déterminé au niveau de l’espèce). 
O : moëlle présente. L’estimation de la distance à la moelle est donnée en cm.
 † Niveau de confiance attribué à l’estimation du nombre de cernes périphériques manquants : 
* Tronc/fragment très érodé, nombre de cernes manquants inconnu, potentiellement important 
et/ou comptage très difficile (zones comprimées) 
  ** Bois altéré, nombre de cernes manquants inconnu, bonne lisibilité des cernes comptés, 
cohérence des estimations faites sur différents rayons, 
    *** Bois altéré, bonne lisibilité des cernes comptés, présence de fragments d’écorce à certains 
endroits du tronc indiquant un nombre limité de cernes manquants. 
    **** Bois peu altéré, écorce présente, cernes mesurés ou lisibles jusqu’à la fin de la série, date 
de mort exacte.
‡ Intervalle de calibration obtenu avec la technique du wiggle matching (programme OxCal 4.1 ; 
Bronk Ramsey et al, 2001) sur les deux dates indiquées.
**La date entre parenthèses représente la date de mort utilisée pour la discussion (estimation 
centrale de l’intervalle de calibration + distance à la fin de la série dendrochronologique).
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Les résultats des déterminations réalisées sur les échantillons sont reportés dans le Tableau 
3.1. Ils indiquent une faible diversité spécifique. A l’exception de Pinus cembra, les seules autres 
espèces échantillonnées sont Acer sp. (4 occurrences), Larix decidua (1 occurrence) et Picea abies 
(1 occurrence).
L’âge cambial moyen des échantillons subfossiles prélevés à la Mer de Glace est de 219 ± 87 
ans (inclus l’estimation de la distance à la moëlle pour les échantillons où elle est manquante). Cette 
valeur caractérise des arbres matures au moment de leur mort. A noter l’âge cambial moyen élevé des 
trois troncs d’Acer échantillonnés : 256 ±107 ans.
Des datations 14C ont été effectuées sur 28 échantillons et donnent des âges allant de l’actuel 
à 3390 BP. Huit bois ne sont contraints que par des dates 14C, auxquels s’ajoutent 5 échantillons 
(branchettes) prélevés dans des litières qui n’ont pas fait l’objet de mesure dendrochronologique 
(Secteur 1, Site # 3). Le détail des âges 14C est présenté en Annexe B. 
Certains des échantillons ont été datés de façon absolue a posteriori, apportant un contrôle indépendant 
sur les âges 14C. L’écart moyen entre l’estimation centrale de l’intervalle de calibration (moyenne 
pondérée et âge médian) et l’âge absolu de l’échantillon est respectivement de 75 ± 50 ans et 77 ± 54 
ans selon ces deux méthodes (Fig. 3.27).
Les âges dendrochronologiques des bois subfossiles couvrent les quatre derniers millénaires et se 
regroupent en périodes bien distinctes (Fig. 3.28) :
Fig. 3.27. Ecart à l’âge absolu (dendrochronologique) des échantillons datés au 14C, selon deux 
estimations du point central de l’intervalle de calibration : moyenne pondérée (bleu) et âge médian 
(rouge).
Fig. 3.28. (ci-contre) Datations dendrochronologiques et 14C des bois subfossiles de le Mer de Glace. 
Ne sont représentés que les bois qui ont fait l’objet de mesures dendrochronologiques. Les dates de fin 
des séries sont indiquées (les valeurs en gras indiquent les âges de mort exacts). Les grandes périodes 
climatiques sont numérotées (1 à 7, voir texte).
139
Résultats
Chapitre 3 - L’approche dendroglaciologique   
140
(1) La période du PAG est peu représentée et les échantillons faiblement préservés. Seul CHAP01, 
bois détritique échantillonné ~50 m sous la limite du PAG (mais à l’aval immédiat d’une dalle 
rocheuse raide rapidement lessivée du dépôt morainique après le retrait du glacier ; site #1) pourrait 
représenter un arbre tué par la poussée glaciaire du début du 19e s (date de mort 1821+). Le cas 
échéant, il indiquerait l’avancée la plus importante depuis la fin du 16e s sur ce site (Chapeau/Mauvais 
Pas). La souche BAY01 échantillonnée sur la crête au site #6 date de 1851+, mais l’écorce n’est pas 
présente. La date de germination, vers 1550 AD, indiquerait également une absence de perturbation 
par le glacier sur ce site (situé sur l’actuel rebord d’érosion de la moraine) pendant la durée de vie de 
l’arbre.
(2) La période médiévale est la mieux représentée. Ces datations concernent quasi exclusivement 
le Secteur 1. C’est la période possédant l’empreinte géomorphologique la plus marquée puisqu’une 
partie des bois échantillonnés est en contact avec un paléosol (Site #6, S2). Le niveau supérieur (S1, 
-11 m, Fig. 3.14G) contient un bois du 14e s (1352+) et deux bois plus anciens (MDG1-13 et 1-18). 
Le niveau inférieur (S2, -15 m, Fig. 3.14E) donne un âge maximum de 1279+ AD (MDG1-14) pour 
un recouvrement. Le bois détritique MDG.T01, bien préservé et indiquant une date de mort à 1296 
AD pourrait provenir de cette strate.
La dispersion des âges au sein de ces deux strates médiévales indique vraisemblablement des troncs 
qui sont restés longtemps en surface, et qui étaient donc altérés lors de leur recouvrement (e.g. MDG1-
10, site #5, dans le niveau intermédiaire à -13 m).
Sur le site #4, les bois datent également de la période médiévale mais sont situés stratigraphiquement 
beaucoup plus bas (entre -19 et -27 m) qu’au site #6. De plus, leur état de préservation est meilleur. Les 
échantillons MDG1-06 et MDG1-09 sont morts au 12e s (1120 et 1178 AD, dernier cerne présent dans 
les deux cas), et les âges des branchettes datées au 14C dans plusieurs horizons de litières sableuses 
étagées dans cette ravine (Fig. 3.13B-C) indiquent des âges similaires aux dates dendrochronologiques, 
et non distinguables entre 1067 et 1169 AD79(S1a-S5). Le fragment MDG1-08, daté 889+ AD, et situé 
à la base du profil, est vraisemblablement remobilisé. La partie périphérique de cet échantillon parait 
manquante.
(3) La période du Göschenen II est représentée par une strate située à -24 m et identifiable sur 
deux sites éloignés (#3 et #6). Au site #3 l’échantillon MOTT06 en contact avec un paléosol a donné un 
âge 14C de 588 AD8,10cohérent avec les âges dendrochronologiques des échantillons MOTT05 (485+ 
AD) et MOTT04 (378+ AD) situés quelques mètres à l’aval dans la même ravine (Fig. 3.12D). 
La strate S3 du site #6 (-24 m) est datée au 14C à 411 cal AD. Un âge dendrochronologique de cette 
période a également été déterminé pour l’échantillon MDG1-20_D (465+ AD) trouvé en surface dans 
une ravine voisine (Site #7).
Le niveau marqué par l’échantillon MOTT02 (site #3, ~ -75m) est daté à 287+ AD. L’échantillon 
MOTT01 (Acer sp. ; Fig. 3.7F) situé 7 m plus bas n’a pas encore pu être synchronisé sur une référence. 
Malgré la longueur de la série, cette absence de résultat dendrochronologique est sans doute due à 
l’hétéroconnexion, et aux difficultés de mesure des échantillons d’Acer. Cet échantillon est donc 
seulement contraint par une date radiocarbone à 105 cal AD. Ces échantillons sont bien préservés et 
significatifs. 
7   Les âges 14C sont présentés selon l’estimation centrale (moyenne pondérée) de l’intervalle de calibration à 2σ.




Les trois échantillons datés de la seconde moitié du 4e s AD au site #9 (-115 m à -95m ; MDG2-
01, 2-06, 2-08) indiquent potentiellement des arbres remaniés. L’échantillon 2-01 était en surface sur 
le bas de la moraine en place et a donc été probablement libéré récemment des niveaux contenant les 
échantillons 2-06 et 2-08. 
(4) La fin de l’Age du Fer n’est représentée que par un seul bois détritique (MDG.T93), trouvé à 
l’aval de la ravine majeure qui sépare les secteurs 2 et 3. Ce tronc est daté du début du 2e s BC (182+ 
BC).
(5) La période du Göschenen I est également très bien représentée. Cinq échantillons ont été 
datés de la fin du 7e s BC sur deux sites. S’agissant des bois en place, les strates de cette époque sont 
situées entre 34 m (Site #11) et 60 m sous la crête (site #2). Les bois les plus significatifs de cette 
période sont MDG5-03 (608 BC) et MOTT09 (626+ BC). L’échantillon détritique MDG.T35, trouvé 
à 10 m du bas de la moraine en place, au milieu du secteur 5 (i.e. ~au niveau du site #11) pourrait 
appartenir à la même strate que MDG5-03. Une date de mort très proche a été déterminée malgré le 
dénombrement difficile des cernes externes (609+ BC).
La strate S1 du site #10 est datée au 14C à 840 cal BC et n’est pas distinguable sur cette base de 
la strate S2, dont l’échantillon très significatif MDG3-05 indique une date de mort en 777 BC (Fig. 
3.16A-C).
La strate S3 du même site (-91 m) est clairement distincte (Fig. 3.16A), et sa datation repose sur 
plusieurs âges dendrochronologiques (le plus récent est MDG3-02, 970+ BC). L’âge 14C de la souche 
in situ MDG5-04 à 1050 cal BC (Site #11, S2) pourrait être en lien chronologique avec cette strate 
mais sa position (-56 m) rend difficile une corrélation entre les deux niveaux. 
(6) Un bois détritique échantillonné au secteur 5 (MDG.T102) indique une date de mort à la fin de 
l’optimum climatique de l’âge du Bronze, à la fin du 13e s BC (1228+ BC).
(7) Les datations les plus anciennes appartiennent à la période du Löbben et proviennent du site 
le plus à l’amont (site #12). L’échantillon MDG5-01 indique une date de mort peu après 1581 BC. 
Cet âge est très cohérent avec la date de mort à 1581 BC (écorce présente) d’un bois détritique trouvé 
également au secteur 5 (MDG.T45) et avec les âges de huit autres bois détritiques du secteur 5 qui ont 
tous des dates de mort dans le siècle précédent (Fig. 3.28).
La Figure 3.29 présente la synthèse des datations sur les arbres prélevés en place (ou faiblement 
remaniés) dans la moraine latérale droite de la Mer de Glace. 
Les isochrones ont été tracées sur la base des corrélations entre des strates présumées de même 
âge. Elles représentent l’altitude minimale de la marge du glacier lors de l’enfouissement des bois qui 
a permis leur conservation.
Fig. 3.29. (page suivante) Représentation des affleurements de bois subfossiles datés de la moraine 
latérale droite de la Mer de Glace. La position des bois est représentée en terme de dépression / crête 
PAG. Les isochrones (lignes couleur) matérialisent la marge du glacier au moment de l’enfouissement 
des bois. Noter la rupture dans l’axe des abscisses entre les secteurs MOTT et MDG, et le changement 
d’échelle au Secteur 1. Les âges des strates indiqués ne prennent en compte que les datations des bois 
représentés (i.e. non détritiques).
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Trois échantillons ont renvoyé des âges 14C modernes (MDG.T25, MDG1-01 et MDG1-02). Ils 
appartiennent respectivement à deux « strates » contenant 6 et 4 bois. La première a été échantillonnée 
à 1700 m dans une rupture de pente au milieu du tablier d’éboulis au pied du secteur 1, la seconde 
à 1745 m dans le flanc N de la ravine séparant les secteurs 1 et 2 (Site #8, Fig. 3.15). La distance 
séparant les deux sites est de 300 m. Les troncs avaient, au sein de chaque groupe, la même orientation 
(respectivement perpendiculaires et parallèles à la direction d’écoulement de la glace). Les troncs 
échantillonnés sur le tablier reposaient dans des sables recouverts de till colluvionné tandis que les 
bois du site #8 étaient emballés dans du till en place.
Les échantillons de ces deux groupes ont fait l’objet de mesures dendrochronologiques qui montrent 
qu’ils étaient contemporains. Ces séries sont courtes (52 ± 12 ans) ; celles qui comportaient le dernier 
cerne indiquent une date de mort commune en 1979 AD (Fig. 3.30). 
Afin d’estimer l’ampleur des avancées glaciaires qui ont enfoui les troncs, les positions des 
échantillons datés ont été comparées avec l’altitude de la surface du glacier pour différentes périodes 
du 20e s. Les profils en travers localisés sur la Fig. 3.10 ont été calculés sur des MNT existants de la 
surface du glacier, issus de la digitalisation de cartes anciennes et de restitutions photogrammétriques 
de prises de vues aériennes (Vincent, 2002 ; Nussbaumer et al, 2007).
Les résultats sont présentés sur la Figure 3.31. Les analogues pour l’épaisseur du glacier au niveau 
des strates médiévales (13e et 14e s) ne sont pas disponibles au 20e s. Ces épaisseurs sont probablement 
de l’ordre des avancées PAG de 1850 ou 1867, si l’on se réfère aux positions matérialisées par les 
cordons morainiques frontaux (Fig. 3.10). 
Fig. 3.30. Interdatation des échantillons modernes de la marge proglaciaire (tablier secteur 1 et site 
#9, n = 10). Le dernier cerne est conservé sur quatre échantillons et indique une mort commune en 
1979 AD. Données brutes de largeur de cernes. Noter le patron de croissance caractéristique d’arbres 
juvéniles.
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Les bois du Göschenen II (datés entre le 4e s et le 6e s AD sur les sites #3 et #6) correspondent à 
des niveaux de glace intermédiaires à l’épaisseur de 1905 et à celle du maximum PAG ; tandis que les 
bois du 12e s AD (Site #4, MDG1-09) correspondent à une épaisseur de glace légèrement supérieure 
à celle de 1905.
Les deux échantillons datés de la fin de la période romaine (2nd et 3e s AD, site #3) correspondent 
à un niveau de glace légèrement inférieur à celui de 1939, mais une contrainte plus précise n’est pas 
possible car ce profil a été déglacé suite à la décrue de la décennie 1940. En revanche, les bois de la fin 
du 7e s BC correspondent sur les deux sites (#2 et #11) à l’extension de 1939 et permettent d’avoir une 
idée relativement précise de l’extension du glacier à ce moment de l’avancée glaciaire (Fig. 3.31A et 
G ; Fig. 3.32).
Les bois en place du début du Göschenen I correspondent respectivement à une épaisseur du 
glacier de l’ordre de celle du milieu des années 1940 pour la strate S2 du site #10 (8e s BC, échantillon 
MDG3-05) et de l’ordre de 1967 pour la strate S3 (10e s BC).
Le seul bois en place de la période du Löbben est situé au niveau de l’altitude du glacier de 1960 
(site #12).
Fig. 3.31. (ci-contre) Comparaison entre l’altitude des bois en place dans la moraine latérale droite 
de la Mer de Glace et l’altitude de la surface du glacier pour plusieurs périodes du 20e s. Les 
pointillés correspondent à la moyenne de l’altitude calculée sur la largeur de la langue. (Exagération 
verticale x 2).
Fig. 3.32. Comparaison entre les profils longitudinaux de la surface du glacier pour 3 périodes du 
20e s (voir Fig. 3.10 pour localisation) et la position des échantillons marquant des avancées de la 
Mer de Glace au 7e s BC et au 3e s AD. L’altitude de la moraine PAG a été interpolée entre les points 
mesurés et ne représente donc pas les secteurs ravinés (cette altitude sous-estime légèrement l’altitude 
du centre du glacier lors des périodes d’avancées du PAG). La raideur du front des deux positions 
de la première moitié du 20e s est due à sa position dans la gorge de l’Arveyron. L’altitude du lit est 
contrainte par deux points sur ce secteur (Exagération verticale x 2,5).
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A noter que les bois du 4e s considérés comme ayant été remobilisés car situés entre 115 et 95 
m sous la crête (site #9) – ainsi que les bois modernes du site #8 (-110 m) – se situent au niveau 
du glacier de la fin des années 1960 (Fig. 3.31E). Cette position est légèrement en deçà de celle de 
l’avancée qui a culminé au milieu des années 1990 (~10 m).
3.4.2. Glacier d’Argentière
19 échantillons ont été prélevés sur ce site (12 dans le lambeau de moraine en place, et 7 dans 
la marge proglaciaire). Des mesures dendrochronologiques ont été effectuées sur 16 échantillons, 
dont 7 (44%) ont pu être synchronisés de façon absolue. Deux datations 14C ont été faites sur des 
bois mesurés en dendrochronologie. Les résultats sont présentés dans le Tableau 3.2. Le détail des 
datations est disponible en Annexe A et B.
L’âge cambial moyen des échantillons du glacier d’Argentière est plus faible qu’à la Mer de Glace 
(163 ± 52 ans) mais reste élevé (inclus les échantillons mesurés et non datés). Tous les échantillons 
appartiennent à Pinus cembra.
Trois bois de la strate S1 ont été mesurés mais aucune position de synchronisation n’a pu être 
trouvée entre les échantillons – ni avec la référence EACC – malgré des séries longues (e.g. ARG03 : 
227 cernes). Ces résultats indiquent vraisemblablement des conditions de croissance particulières liées 
au site, et des dates de mort échelonnées sur une longue période. La date 14C de ARG01 indiquerait 
que certains des bois de S1 sont morts au début du Moyen Age (~826 cal AD).
La datation 14C de ARG04 à 68 cal BC confirme qu’il s’agit d’une strate distincte de S1, avec une 
date de mort pendant la période romaine. 
L’échantillon ARG11 (415+ AD) est un bois échantillonné à -108 m dans des colluvions. Il a sans 
doute été remobilisé d’une strate qui n’a pas été identifiée.
Comme à la Mer de Glace, les périodes de l’âge du Bronze et du Löbben sont bien  représentées 
avec 5 échantillons. L’échantillon ARG08 (S5), potentiellement plus vieux n’a pu être daté.
Tab. 3.2. Synthèse des datations dendrochronologiques et 14C sur les bois subfossiles du glacier 
d’Argentière. † Niveau de confiance de l’estimation du nombre de cernes périphériques manquants, 
(même nomenclature que le Tab. 3.1) ; * La date entre parenthèses représente la date de mort utilisée 
pour la discussion (voir Tab. 3.1).
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Fig. 3.33. Comparaison de l’altitude des bois datés dans la moraine latérale droite du glacier d’Argentière avec l’altitude de la langue à différentes périodes du 
20e s selon deux profils (localisation : Fig. 3.18). La position des bois datés par Bless (1984) sur le même secteur est donnée à titre indicatif (dates en italiques) 
d’après les altitudes rapportées par cet auteur. (Exagération verticale x 2).
Chapitre 3 - L’approche dendroglaciologique   
148
Les profils en travers mesurés sur les MNT issus de cartes anciennes et de restitutions 
photogrammétriques indiquent pour les deux strates supérieures S1 et S2 une épaisseur de glace 
comprise entre le niveau de 1905 et le maximum PAG (1640/1820), c’est à dire vraisemblablement de 
l’ordre de 1860/1850 (Fig. 3.33B). Le niveau des bois en place datés du 17e s BC aurait été similaire 
à celui du début des années 1980 (Fig. 3.33A).
3.4.3. Glacier des Bossons
Les datations 14C ont été effectuées sur 5 bois différents (6 échantillons). Seuls deux échantillons 
ont été prélevés après mesure dendrochronologique. Les autres correspondent approximativement 
aux 10 cernes périphériques (Tab. 3.33).
En nous fondant sur la situation des bois (Fig. 3.24B) et la présence de l’écorce et du dernier cerne 
formé sur un certain nombre d’échantillons, nous émettons l’hypothèse que les dates 14C mesurées 
sur les bois de cette strate correspondent à un même événement, responsable de la mort des arbres. 
La probabilité cumulée des âges 14C des échantillons de la strate S2 (BOS05, 17, 08) représente donc 
l’intervalle de mort probable des arbres. Seules les dates représentant les cernes périphériques sont 
pris en compte. L’échantillon BOS12 n’a pas été intégré car il est situé 3 m plus bas que la strate 
principale. 
Tab. 3.3. Résultats des datations 14C sur les bois subfossiles du glacier des Bossons.
Fig. 3.34. Probabilité cumulée des dates 14C (2 σ) représentatives de la mort des arbres de la strate 
S2 du glacier des Bossons.
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La probabilité cumulée des dates calibrées à 2σ couvre la période 257-555 AD (Fig. 3.34). 
Cependant le résultat négatif du test du Chi2, portant sur la similarité des distributions, montre que 
les âges ne peuvent pas être combinés car ils sont statistiquement différents au seuil de 95% (T =7.5, 
Chi2 (.05) =5.99, dl =2).
Pour tenter d’affiner le calage chronologique de ces échantillons, des mesures dendrochronologiques 
ont été effectuées sur les six bois les mieux conservés et qui possèdent des séries suffisamment longues. 
Ces séries ont pu être synchronisées (Fig. 3.35), mais leur longueur (42-71 ans) et le fait qu’il s’agisse 
d’arbres dans la phase de croissance juvénile, limitent le signal commun. Les valeurs d’interdatation 
sont donc relativement faibles. 
Les tentatives d’interdatation des séries des Bossons sur les références de Picea abies des Alpes 
orientales n’ont donné aucun résultat stable (K. Nicolussi com. pers. ; voir Annexe A, p 333). Les 
limites évoquées concernant la longueur des séries et l’altitude du site ne permettent pas de dégager 
un signal dendrochronologique régional. 
Les quatre plus longues séries (BOS05, 06, 08, 17) ont été moyennées pour former la chronologie 
BOS_GII. Cette chronologie a été comparée à la référence de Pinus cembra locale (MB_3 ; Chapitre 
Fig. 3.35. Séries indicées des échantillons du glacier des Bossons en position de synchronisation 
(standardisation : spline 30 ans). Les barres horizontales représentent la position des échantillons 14C. 
La date du dernier cerne formé est indiquée. Les dates de mort s’échelonnent sur une période de ~2 
ans (grisé).
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4), basée exclusivement pour cette période sur des bois de la Mer de Glace (site distant de 7 km). 
Cette chronologie couvre en partie la période des âges calibrés du site des Bossons (Fig. 3.34) mais 
la réplication n’est supérieure à 2 échantillons que sur la période 50-440 AD. 
Les cinq meilleures positions de l’interdatation sont listées ci-dessous. La meilleure position est 
287-357 AD, ce qui correspond à un intervalle où la référence est bien répliquée (voir § 4.1.4). Le 
Glk indique une très bonne concordance entre les deux séries. D’autre part, l’examen visuel est bon 
(Fig. 3.36)
Sample   Ref.   OVL Glk GSL   TV   TVBP   TVH   CDI  DateL  DateR
BOS_GII  MB_3    72  76 ***   0,2   2,9   2,5    21    286    357
BOS_GII  MB_3    65  67 **    8,7   2,5   3,6    20     25     96
BOS_GII  MB_3    72  64 *     6,3   2,6   2,1    15    399    470
BOS_GII  MB_3    72  74 ***   7,9   1,3   2,6    14    419    490
BOS_GII  MB_3    72  66 **    5,6   0,9   3,3    14    221    292
Les statistiques obtenues en raccourcissant de 5 ans la chronologie BOS_GII (afin de supprimer 
les derniers cernes, qui traduisent probablement une croissance perturbée par la proximité de la marge 
glaciaire) sont meilleures : 
Sample     Ref. OVL Glk GSL   TV   TVBP   TVH   CDI  DateL  DateR
BOS_GII_k MB_3   67  80 ***   0,5   3,1   3,4    26    286    352
BOS_GII_k MB_3   60  66 **    7,5   2,3   3,4    18     25     91
BOS_GII_k MB_3   67  64 *     6,9   2,8   2,2    16    399    465
BOS_GII_k MB_3   67  61 *     7,3   2,6   2,2    15    300    366
BOS_GII_k MB_3   67  63 *     6,2   1,9   2,5    14     40    106
La préservation du dernier cerne formé sur cinq des six échantillons autorise la datation relative (et 
une tentative de datation absolue) de la mort de ces arbres (Tab. 3.4).
Fig. 3.36. Chronologie BOS_GII en position de synchronisation sur MB_3 (voir texte). Les deux 




Les résultats indiquent des dates de mort échelonnées sur une période de deux années (Fig. 3.35). 
Le dernier cerne formé n’est pas totalement complet sur deux échantillons (BOS05, BOS06), indiquant 
une mort pendant la saison estivale (seules quelques cellules de bois final sont présentes).
En conclusion, plusieurs éléments indiquent de façon indiscutable que ces arbres ont été tués par 
une avancée glaciaire : 
i) les dates de mort diachroniques, mais qui concernent un intervalle de temps court ;
ii) le contexte topographique du site (moraine non contrainte), et le fait que la CLPA9 (feuille 
AJ68 ; Cemagref, 2009) ne mentionne des couloirs d’avalanche seulement en rive gauche 
sur ce site. Ceux-ci sont de plus d’une emprise très limitée (<30 m) ;
iii) la présence de l’écorce et du dernier cerne formé sur la grande majorité des échantillons ;
iv) des dates de mort en été pour certains échantillons, alors que peu de processus 
géomorphologiques sont susceptibles d’entrainer la mort d’arbres à cette saison. 
Selon ces résultats préliminaires, cette crue aurait pu avoir lieu au milieu du 4e s AD. Néanmoins, 
la confirmation des âges calendaires est soumise à l’échantillonnage de bois supplémentaires, 
susceptibles de fournir de plus longues séries. L’âge déduit de la synchronisation sur MB_3 est en 
effet légèrement plus vieux que l’intervalle de calibration à deux sigmas des datations 14C de certains 
échantillons (BOS05, BOS17), et la référence locale est peu répliquée voire ne couvre pas la seconde 
partie du Göschenen II. Une avancée au 6e s AD ne peut donc pas totalement être exclue.
9  Carte de Localisation des Phénomènes d’Avalanche (http://www.avalanches.fr/epaclpa/1public/CLPA.htm)
Tab. 3.4. Dates de mort des échantillons du glacier des Bossons en chronologie relative, et 
âges calendaires hypothétiques correspondants. *se réfère à la chronologie relative dérivée de 
l’interdatation.des échantillons.
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3.4.3. Glacier de Trient
Sur ce site, 5 échantillons ont été prélevés (dont deux qui appartiennent potentiellement au même 
arbre). Toutes les séries ont pu être datées en dendrochronologie. Les valeurs d’interdatation de TRI01 
sont très faibles, même avec les autres bois du même site. Cet échantillon possède en effet un patron 
de croissance très perturbé (bois de réaction et chutes de croissance cycliques). Pour cet échantillon, 
la meilleure position de synchronisation est cohérente avec la datation de la partie périphérique 
(TRI01b). Les résultats sont présentés dans le Tab. 3.5.
Tous les bois appartiennent à la période médiévale, avec des dates de mort aux 12e s et 13e s. Mis 
à part TRI06 – sur lequel un morceau d’écorce est visible sur une partie du tronc – les échantillons 
sont assez altérés en périphérie (Fig. 3.7C), et il n’est pas possible de savoir combien de cernes 
manquent.
L’âge cambial moyen des échantillons est très élevé sur ce site : 310 ± 25 ans.
Tab. 3.5. Résultats des datations dendrochronologiques effectuées sur le site du glacier de Trient.    
† Niveau de confiance de l’estimation du nombre de cernes périphériques manquants, (même 
nomenclature que le Tab. 3.1). 
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3.5. Interprétation des datations et discussion
3.5.1. Les variations néoglaciaires de la Mer de Glace
L’interprétation des dates de mort des arbres subfossiles en termes de fluctuations glaciaires, 
évoquée à la Section 3.1, dépend de l’état de préservation des bois et du contexte topographique et 
sédimentologique de l’échantillonnage.
Les arbres préservés (présence de l’écorce sur tout le tronc), échantillonnés en place à l’aval 
immédiat d’affleurements du substratum rocheux, ou en contact avec une paléo-surface (paléosol, 
litière, ou horizon oxydé pouvant indiquer la présence de ce dernier) sont supposés avoir été peu 
remaniés et quasi in situ (i.e. même altitude que le lieu de croissance, faible distance horizontale). 
Les âges dendrochronologiques obtenus sur des troncs reposant en surface sur les crêtes des 
moraines actuelles (sites BAY, Fig. 4.2D ; et TRI, Fig. 3.26A) indiquent en effet que l’écorce n’est plus 
présente après quelques années (< 20 ans) dans le cas d’une exposition à l’air libre. Ces observations 
confortent l’interprétation selon laquelle les arbres subfossiles sur lesquels l’écorce est bien conservée 
ont été tués par une avancée du glacier ou enfouis très peu de temps après. Par ailleurs, ils sont très 
proches de leur emplacement de croissance car le transport aurait érodé l’écorce.
Les strates de bois majeures (développement horizontal, présence d’un paléosol… ; e.g. S2 site #6) 
sont interprétés comme une accumulation de troncs d’arbres matures tombés du versant, semblable 
à l’analogue contemporain fourni par le site BAY (Fig. 4.2D). Dans tous les cas, la date de mort 
(approchée si absence d’écorce) fournit un âge maximum pour le dépôt du till sus-jacent, et minimum 
pour le till sous-jacent.
Les arbres du tablier d’éboulis sont supposés appartenir aux strates datées de la même époque qui 
ont été identifiées à proximité, ce qui est confirmé par les observations de terrain. 
C’est sur cette base qu’une chronologie de l’activité des glaciers du MMB peut être proposée.
La Figure 3.37 présente une synthèse des variations de la Mer de Glace d’après la position des 
sites de bois subfossiles datés. La méthodologie suivie repose sur les règles suivantes :
(1) Les strates sont représentées par la date de mort de l’arbre en place le plus jeune et la date de 
mort du plus ancien. Cet intervalle représente la période pendant laquelle les bois se sont accumulés, 
et matérialise donc une absence de dépôt du glacier de façon certaine sur la crête de la moraine (même 
dans le cas où il s’agit d’arbres tombés du versant). Les dates de germination les plus anciennes des 
arbres probablement in situ indiquent une absence du glacier de façon probable, celles des arbres 
potentiellement tombés du versant indiquent une absence possible du glacier (ce dernier degré de 
confiance s’applique également aux dates de germination basées sur l’estimation de la distance à la 
moelle, qui peut être plus ou moins fiable, voir Fig. 3.28). 
(2) Le cas échéant, l’intervalle défini en (1) a été étendu avec les datations des arbres détritiques 
supposés appartenir à la même strate, soit :
- sur la base d’observations de terrain (e.g. aucun bois n’ayant été échantillonné sous le site #4, 
tous les bois détritiques médiévaux sont attribués aux strates S1 et S2 du site #6 à l’aval duquel 
un grand nombre (n >15) de bois détritiques ont été échantillonnés) ; 
- sur une base chronologique, i.e. lorsque deux strates distantes ont été corrélées (Fig. 3.29). 
Les dates de mort de l’arbre le plus jeune et de l’arbre le plus ancien supposés appartenir à 
cette strate marquent donc l’absence probable du glacier au niveau de la strate. Si les dates de 
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germination les plus anciennes des arbres détritiques étaient antérieures à celles des arbres en 
place, elles ont été ajoutées pour indiquer une absence possible du glacier. 
(3) Lorsqu’un seul bois a été daté dans un niveau donné, le niveau de confiance certain est 
représenté par un figuré ponctuel. En effet si cet arbre n’est pas in situ, la longueur de la série 
dendrochronologique n’indique pas une période de retrait du glacier du niveau de la strate de façon 
certaine, donc : 
- dans le cas d’arbres probablement in situ la longueur de la série est figurée pour représenter cette 
absence de façon probable ;
- dans le cas d’arbres pour lesquels il n’existe pas d’informations sur l’origine du site de croissance, 
la longueur de la série a été figurée pour refléter une absence possible du glacier du niveau de 
la strate. 
(4) Les dates 14C ont été intégrées à la représentation de la même manière que les dates 
dendrochronologiques (série ancrée à l’échelle calendaire par le biais de l’estimation centrale comme 
expliqué au 3.2.2.1). Lorsque la date de mort la plus récente d’une strate est représentée par l’extremité 
d’une série datée au 14C, le niveau de confiance possible est attribué à cet intervalle. Quand une strate 
n’est datée qu’au 14C, le niveau de confiance probable est accordé à l’intervalle.
(5) L’altitude maximale atteinte par la marge du glacier lors d’une avancée x est représentée 
par l’altitude de la strate recouverte par l’avancée x+1, en supposant que des bois ont commencé 
à s’accumuler sur cette surface nouvellement déposée pendant la période de retrait consécutive à 
l’avancée x.
(6) L’échelle des ordonnées représente la distance verticale des strates par rapport à la crête PAG. 
Néanmoins, cette échelle ne retranscrit pas la hiérarchie relative des différentes avancées de façon 
satisfaisante sur l’ensemble de la marge proglaciaire. En effet, les dépressions calculées sur les strates 
du secteur aval (MOTT) sont légèrement supérieures à celles du secteur amont (MDG) pour les 
avancées qui ne sont pas de l’ordre des maxima (e g. 7e s BC). Pour cette raison, une seconde échelle 
variable dans le temps a été figurée. Elle est basée sur la comparaison de l’altitude des strates avec des 
altitudes connues du glacier aux 19e s et 20e s (Fig. 3.31), et permet d’avoir une représentation fiable 
de l’amplitude relative des avancées d’une même période. 
Fig. 3.37. (ci-contre) Variations altitudinales de la Mer de Glace (marge latérale droite) entre 2000 
BC et 1400 AD. Pour chaque période de progression les dates dendrochronologiques donnent un âge 
maximum pour la culmination de l’avancée. Noter la seconde échelle en ordonnée, variable dans le 
temps (en bleu, voir texte). 
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La première avancée datée à la Mer de Glace appartient à la phase du Löbben. Les preuves 
données par les deux échantillons les mieux préservés (MDG5-01 et MDG.T45) indiquent que le 
glacier a tué des arbres à partir de 1581 BC (et potentiellement dès la fin du 17e s BC), et a dépassé le 
niveau de 1960 peu de temps après 1581 BC. Tous les arbres datés se situant dans le même secteur, 
on peut avancer qu’il existait à cette époque un boisement de Pinus cembra dans les dalles rocheuses 
du secteur des Echelets (~1830 m). Le maximum atteint lors de cette poussée glaciaire n’est pas 
contraint, mais il a vraisemblablement été de l’ordre du niveau de 1945-50 (altitude de la strate 2 du 
site #10), voire du niveau de 1939 (altitude de la strate 1 du site #11). Le niveau du glacier antérieur 
à cette avancée n’est pas contraint. Deux scenarii sont proposés sur la Figure 3.37 (voir également 
les § 3.5.3 et 4.4.1).
Les arbres datés dans la strate S3 du site #10 indiquent ensuite une recolonisation du secteur de 
bedrock immédiatement à l’amont, potentiellement dès 1370 BC, et de façon probable vers 1273 BC. 
L’âge maximum pour l’avancée qui a tué et recouvert ces arbres est 970 BC et correspond au niveau 
de 1967. L’intervalle de croissance des échantillons datés dans la strate S2 du même site indique que 
lors de cette avancée du 10e s BC des arbres poussaient sur ce secteur. Cette avancée a donc peut-être 
atteint le niveau de 1960 mais sans dépasser celui de 1945-1950 – sinon les arbres de la strate S2 
auraient été tués dès cette période. 
La position d’un seul des échantillons appartenant à la strate S2 est connue (MDG3-05). Sa mort 
en 777 BC indique que le glacier a alors dépassé le niveau de 1945-50 et peut-être atteint le niveau 
de 1939. En effet, MDG5-02 et 5-03 (strate S1 du site #11), échantillonnés en place, ne se situent pas 
à proximité d’un secteur de bedrock, et sont donc supposés tombés du versant sur une paléosurface. 
Dans ce cas, l’âge de dépôt de la surface sur laquelle ils se sont accumulés est contraint par la date 
de mort de l’échantillon détritique le plus vieux attribué à cette strate (MDG.T43_D) à 712 BC. 
L’avancée du 8e s aurait donc culminé entre 777 et 712 BC et atteint le niveau de 1939.  
Les âges 14C des échantillons des strates S1 du site #10 et S2 du site #11 paraissent trop vieux pour 
rentrer dans le schéma énoncé. Les premiers sont sans doute originaires du même secteur que les 
échantillons de la strate S2 ; leur enfouissement pourrait être contemporain de l’avancée qui a recouvert 
S2 si l’on prend en compte un intervalle légèrement plus jeune que celui donné par le wiggle matching 
des deux âges (894-798 cal BC). S’agissant de la souche MDG5-04, cet échantillon a pu rester en 
place quelques décennies après sa mort, qui n’est peut être pas liée à l’activité du glacier. 
Après un court retrait, les arbres de la strate S1 du site #11 sont finalement recouverts peu après 
608 BC. Lors de cette avancée, le glacier a potentiellement atteint le niveau de 1905 (niveau des 
strates S1 du site #3 et S3 du site #6).
Nous ne disposons pas de données pour contraindre le niveau du glacier à la fin du Göschenen I et 
pendant le début de la période romaine. L’hypothèse d’un retrait peut être faite par analogie avec les 
données paléoclimatiques d’un optimum à cette période (Chapitre 2 ; mais voir aussi le § 3.5.3).
La preuve d’une avancée glaciaire dès le 2nd siècle AD est apportée par l’échantillon MOTT01. 
Ce tronc d’Acer sp. de grande dimension est considéré in situ étant donné la préservation de l’écorce 
sur toute la surface du tronc et sa position relativement éloignée du versant. Son recouvrement 
indiquerait la présence du glacier au niveau de 1940-45 immédiatement après 105 cal AD (datation 
14C), mais vraisemblablement plus tard étant donnée la date de mort postérieure à 287 AD de MOTT02 
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échantillonné 7 mètres à l’amont sur le même profil (la datation dendrochronologique est considérée 
ici plus fiable que la date 14C, même si l’échantillon MOTT01 est le plus significatif). 
Après ce maximum atteint à la fin du 3e s AD – ou au début du 4e s AD – la preuve d’un retrait du 
glacier jusqu’à un niveau similaire à celui de 1955/199310 est donné par les échantillons probablement 
remaniés MDG2-01, MDG2-06 et MDG2-08 (site #9), qui sont les seuls de cette période à être 
localisés aussi bas par rapport à la crête. 
La datation des bois modernes sur le site voisin (#8 ; Fig. 3.15) et sur le tablier d’éboulis sous le 
secteur 1 fournit un analogue potentiel pour expliquer ces âges stratigraphiquement trop jeunes. La 
colonisation de la marge proglaciaire étant exclue, les bois modernes ont vraisemblablement été tués 
par une avalanche (bois final du dernier cerne formé). Leur échantillonnage dans du till indique qu’ils 
ont été remaniés par le glacier puis réincorporés à la moraine déposée lors de la dernière avancée du 
début des années 1990. Cette hypothèse est confortée par le fait que le site #8 se trouve quelques mètres 
sous l’altitude atteinte par le glacier à cette date (Fig. 3.31E). D’autre part, l’orientation parallèle à 
l’écoulement de la glace, et la préservation de l’écorce et des cernes périphériques sur les échantillons 
du site #8 indiquent qu’ils n’étaient pas soumis à une dégradation météorique. A l’inverse, les arbres 
modernes du tablier d’éboulis ont sans doute été déposés lors du retrait, ce qui explique leur position 
perpendiculaire à la pente et leur état de décomposition relativement avancé.
Les dates obtenues au site #9 indiqueraient donc également des bois tombés sur le glacier et repris 
lors d’une avancée. Ils dateraient alors le début de la seconde avancée du Göschenen II, postérieure 
à 400+ AD sur le site #9, après une position plus retirée, ou égale, à celle de 1955/1993. Cette date 
est concordante avec la date de mort d’un échantillon détritique trouvé au pied du secteur 1 (MDG.
T39_D) en 402 AD (écorce présente), qui a connu une forte chute de croissance avant sa mort. Cet 
arbre, dont la localisation originelle n’est pas connue, pourrait donc également marquer le début de 
cette avancée du 5e s AD.
Au milieu du 5e s AD le glacier est vraisemblablement en progression puisqu’il atteint un nouveau 
maximum au 6e s, probablement entre 525 et 588 AD, respectivement les dates de mort de l’arbre 
détritique le plus jeune attribué à cette strate, et de l’échantillon en place le plus jeune (MOTT06, 
supposé in situ, site #3, date 14C). Le maximum atteint à cette période correspond sans doute à la 
surface sur lequel s’est établi le sol de la strate S2 du site #6. Il représente donc une avancée culminant 
15 m sous la crête du PAG, à une altitude de l’ordre de celle du glacier en 1860. Au site #3, cette 
avancée a recouvert le paléosol au contact duquel a été échantillonné MOTT06. Les échantillons 
MOTT04 et 05, trouvés immédiatement à l’aval, sont supposés avoir été recouverts pendant la même 
avancée. Le second repose dans un niveau de graviers et de sables laminés riches en feuilles, indiquant 
une période de stationnement de la marge glaciaire avant son recouvrement.
Une période de retrait suit immédiatement cette avancée puisque des bois sont à nouveau disponible 
(base du profil du site #4) à partir de ~570 AD. Cependant, cette date provient de l’estimation de 
la distance à la moëlle sur un échantillon qui n’est pas considéré comme in situ de façon certaine 
(MDG1-08).
La position du glacier n’est pas contrainte pendant le début de la période médiévale. Il n’a 
cependant pas dépassé de façon certaine le niveau de MDG1-06 (-27 m) entre la seconde moitié du 9e 
s et le début du 12e s. Cet échantillon est en effet interprété comme in situ, étant donné son degré de 
10  Ces deux dates sont caractérisées par des extensions similaires de la Mer de Glace (voir Fig. 2.15)
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conservation exceptionnel (écorce, absence de compression) qui indique un enfouissement sur place. 
Le fait que le dernier cerne formé n’ait pas de bois final sur cet échantillon (indiquant une mort en 
début d’été) et les niveaux de litières trouvés à proximité renforcent cette interprétation. Le glacier a 
donc atteint un niveau de l’ordre de celui de 1905 en 1120 AD. Cette avancée du 12e s a culminé peu 
après 1178 AD, comme le prouve l’échantillon MDG1-09 situé 8 m plus haut sur le même profil (-19 
m). Les dates 14C non distinguables obtenues sur les litières étagées le long de ce profil entre -31 et -19 
m (échantillons S1a à S5, Tab. 3.1 ; Fig. 3.13B-C) témoignent également d’une marge du glacier en 
progression pendant tout le 12e s. Le glacier avait donc en 1178 AD une extension comparable à celle 
187011, mais sans atteindre celle de 1860 – matérialisée par la strate S2 du site #6 à -15 m – puisque 
des arbres se sont accumulés sur cette dernière jusqu’à la fin du 13e s. 
Le glacier a probablement reculé à la fin du 12e s, mais il connaît un nouveau niveau élevé dès la 
fin du 13e s quand il recouvre la strate S2 du site #6 après 1279 AD – et plus probablement après 1296 
AD comme l’indique la date de mort de l’arbre le plus jeune attribué à cette strate (MDG.T01). Il faut 
souligner ici que la distinction entre les bois détritiques des deux strates médiévales du site #6 est 
impossible du point de vue chronologique. Nous avons donc attribué les bois détritiques à S2 car la 
présence d’un paléosol et la forte densité d’arbres en contact avec cette paléo-surface indique qu’elle 
représente la crête de la moraine pendant l’Optimum Médiéval. Concernant MDG.T01, la présence 
des derniers cernes plaide pour un recouvrement rapide après sa mort, voire même pour une mort 
directement due au glacier. Cet échantillon aurait été soumis à une exposition en surface plusieurs 
décennies supplémentaires s’il avait appartenu à S1 (<1352 AD), ce qui n’aurait pas favorisé cette 
préservation.
Les intervalles d’occupation certaine attribués aux strates S1 et S2 semblent indiquer une 
accumulation contemporaine de bois sur ces deux niveaux. Cette apparente contradiction pourrait 
s’expliquer par un grand nombre de cernes manquants sur les séries des arbres les plus vieux attribués 
à S1, ou par le fait qu’il s’agisse d’une même paléo-surface.
La datation acquise sur l’échantillon MDG1-12 (S1 ; Fig. 3.14G), localisé dans un épais niveau 
argileux, donne un âge maximum pour l’avancée qui a déposé sur ce site tout ou partie des 11 m de 
matériaux morainiques séparant ce niveau de la surface actuelle (Fig. 3.14C). L’avancée du 14e s a 
donc eu lieu après 1352 AD sur ce site. Les derniers cernes ne sont pas préservés sur l’échantillon 
MDG1-12 : une contrainte plus précise n’est donc pas possible.
 La date de germination de la souche BAY01, indiquant que cet arbre était déjà établi au milieu du 
16e s, donne un âge minimal pour la stabilisation de la surface concernée. Nous émettons l’hypothèse 
qu’il s’agit du premier maximum paroxysmal du PAG – sans doute de l’ordre de l’avancée de 1820 
– puisque l’arbre BAY01 a pu croitre à quelques mètres de la crête de la moraine de cette période 
pendant toute la seconde partie du PAG (16e s-19e s).
3.5.2. Les enseignements de l’enregistrement morainique de la Mer de Glace
 
A la Mer de Glace, les datations obtenues présentent une répartition spatiale en fonction de l’âge. 
Sur le secteur MDG, le gradient amont-aval des datations est particulièrement marqué (Fig. 3.38) : 
11  Les extensions de référence indiquées en italiques sont des hypothèses formulées par analogie avec les fluctuations 
frontales du glacier pendant la fin du PAG, puisqu’aucune donnée n’existe pour contraindre l’altitude de la marge au droit 
de la moraine latérale droite lors de cette période.
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les échantillons datant de la période du Löbben ne se trouvent que sur le secteur 5, tandis que les 
échantillons de la période du Göschenen I concernent principalement le secteur 3, ceux du Göschenen 
II les secteurs 1 et 2, et ceux de la période médiévale le secteur 1.
Cette répartition pourrait traduire la tendance de long terme à des crues glaciaires d’ampleur 
croissante sur la période Néoglaciaire, qui a souvent été rapportée (e.g. Ivy-Ochs et al, 2009) et 
observée dans l’enregistrement morainique (Fig. 2.24). 
Cependant, elle reflète sans doute également des différences de conservation des bois subfossiles 
selon les secteurs, en lien avec une érosion variable du matériel morainique. La moraine latérale 
droite de la Mer de Glace s’est principalement construite par accrétion distale, mais des avancées 
d’amplitudes moyennes ont également déposé du matériel de façon proximale. Suivant ce schéma les 
sédiments les plus anciens (et les débris organiques associés) sont les plus proches du bedrock (voir 
Fig 2.18B). L’affleurement de nombreux secteurs de bedrock sur les secteurs 3 et 5 témoigne d’un 
placage morainique d’épaisseur relativement faible, inférieur à celle du secteur 1. La conséquence 
est l’exposition par érosion de sédiments plus anciens, et donc des bois subfossiles qui leurs sont 
associés.
Une répartition similaire des datations à l’échelle de la marge proglaciaire a déjà été notée sur 
d’autres glaciers alpins (e.g. Gepatschferner : K. Nicolussi, com. pers.)
L’enregistrement de la Mer de Glace montre que la conservation d’une avancée x+1 de moindre 
ampleur qu’une avancée x est possible dans ce contexte (moraine latérale contrainte topographiquement 
et ne présentant qu’une seule crête). 
A trois reprises, des positions inférieures aux crues précédentes sont enregistrées : i) l’avancée du 
Fig. 3.38. Répartition spatiale des datations de bois subfossiles sur le secteur MDG de la moraine 
latérale droite de la Mer de Glace en fonction de l’âge. Tous les échantillons datés sont représentés, 
sans distinction des regroupements par « arbre » effectués pour l’interprétation. Le sens d’écoulement 
du glacier est de la droite vers la gauche.
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10e s BC ; ii) la contrainte sur le niveau de retrait entre les deux avancées du Göschenen II vers 400 
AD ; et iii) l’enregistrement de la crue du 12e s, apportant la preuve d’une avancée de grande ampleur 
à la fin de la période médiévale. 
Nous postulons que les facteurs favorisant l’identification de ces périodes sont :
1) le ravinement des versants proximaux des moraines latérales. Lorsque le glacier ré-avance, sa 
marge devient le niveau de base de la ravine qui est « scellée » par des dépôts juxtaglaciaires 
(e.g. passées sableuses métriques au site #4). Ces cycles de ravinement et de comblement ont été 
décrits également par Osborn (1986). Samolczyk (2011) rapporte aussi des âges 14C similaires le 
long d’une strate sableuse parallèle à la paléo-face proximale, indiquant un dépôt par accrétion 
proximale.
2) La recolonisation de ces espaces par la végétation – notamment les dalles de bedrock (après 
lessivage du placage morainique) qu’affectionne Pinus cembra – comme le montrent la répartition 
des bois échantillonnés sur les secteurs 3 et 5. La recolonisation de certains secteurs des faces 
proximales a également été mise en évidence au glacier inférieur de Grindelwald par Holzhauser 
et Zumbühl (1996 : 112) pendant les optima climatiques romains et médiévaux.
3.5.3. La complémentarité des sites du MMB
La Figure 3.39 présente l’ensemble des datations effectuées sur les quatre sites étudiés. Deux 
datations 14C de la littérature ont été ajoutées, qui apportent un éclairage sur des périodes lacunaires 
dans nos données. Il s’agit de dates significatives, sur bois trouvés en place, et présentées par les 
auteurs comme les preuves d’une avancée glaciaire. La plus ancienne concerne un bois associé à un 
paléosol situé 135 m sous la crête de la moraine latérale droite d’Argentière, et daté 3665 ± 80 BP 
(UZ-422 ; Bless, 1984 ; voir Fig. 3.33). La seconde concerne un tronc exposé 8 m sous la crête du 
glacier de la Brenva incliné vers le glacier à 35° avec les racines exposées, et daté 1170 ± 55 BP (UW-
465 ; Orombelli et Porter, 1982).
Fig. 3.39. (ci-contre) Synthèse des datations dendrochronologiques et 14C effectuées dans le MMB 
entre 2000 BC et 1400 AD. Deux dates 14C significatives de la littérature ont été ajoutées (voir 
texte). Les âges radiocarbone sur bois n’ayant pas fait l’objet de mesures dendrochronologiques sont 
représentés par leur estimation centrale et l’intervalle de calibration à 2σ.
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La date de UZ-422, à 2288-1779 BC (valeur centrale : 2052 BC) indique selon l’auteur un âge 
maximal pour une avancée supérieure à l’extension de 1978. D’après son altitude et les autres bois en 
place datés par Bless (1984), nous émettons l’hypothèse que cette avancée aurait pu atteindre environ 
-100 m sous la crête et aurait été légèrement supérieure à l’avancée de 1990 AD. Cette date indique 
une avancée précédant la phase du Löbben, car elle est statistiquement différente de celle des deux 
strates (séparées d’1 m) datées vers 3300 BP (intervalle de calibration des datations 14C s’étendant 
entre 1860 et 1220 cal BC, n = 2), interprétées par Bless comme deux crues glaciaires de même 
ampleur pendant le Löbben.
Les bois que nous avons échantillonnés dans ce secteur se trouvent à la même altitude que la strate 
datée par Bless, voire légèrement plus bas (puisque ARG08 (S5) – non daté – se situe 10 m plus bas, 
à -144 m). Les âges dendrochronologiques de S3 et des bois détritiques indiquent des dates de mort 
groupées et postérieures à 1682 BC (Tab. 3.2 ; Fig. 3.39), qui fourniraient un âge maximum pour une 
avancée pendant le Löbben. Ces différences d’altitude indiquent probablement qu’il s’agit de bois 
remobilisés ou ayant été enfouis sur la face proximale puisque les sols associés à cette phase par Bless 
(1984) se situent ~30 m à l’amont. Le pendage aval de ces troncs est cohérent avec cette explication 
(Fig. 3.21).
On peut noter également que les échantillons d’Argentière indiquent des âges légèrement plus 
vieux que les dates de mort déterminées à la Mer de Glace pour cette période. Même si les premiers 
sont en moyenne moins bien préservés, cette différence paraît significative et pourrait marquer le 
début de la phase d’avancée et le recouvrement d’arbres poussant sur la face proximale, ou indiquer 
un glacier en progression quelques années plus tôt du fait d’un temps de réaction plus court (voir 
Chapitres 2 et 4). Les dates de mort pendant le 17e s BC sont cohérentes avec les datations existantes 
pour le Gepatschferner, qui montrent un premier maximum vers 1626 BC, et un second au milieu du 
16e s BC (chapitre 2) – ce glacier autrichien ayant dépassé son extension de 1950 dès 1659 BC.
Le site d’Argentière est donc l’un des rares à avoir livré une date anté-Löbben dans un contexte 
de moraines latérales de glacier alpin, ce qui prouve que la base de ces édifices date du début du 
Néoglaciaire. Cette avancée est peut-être contemporaine de l’avancée de la fin du 3e millénaire BC 
(voir § 2.3.3.4a et Section 5.4), mais la précision de la date 14C ne permet pas d’être formel. Ce 
site paraît donc adapté pour essayer d’acquérir une contrainte dendrochronologique (échantillon 
ARG08 ?) sur cette phase glaciaire encore assez mal datée (cf Section 5.4).
Enfin, que ce soit à la Mer de Glace ou à Argentière, nous n’avons pas trouvé de preuves 
géomorphologiques indiquant deux avancées bien distinctes, et suffisamment espacées pour permettre 
une pédogénèse pendant la phase du Löbben, comme rapporté par Bless (mais voir le § 4.4.1). 
La datation de deux bois détritiques à la Mer de Glace et à Argentière pour le 13e s BC avec des dates 
extrêmement proches (MDG.T102 : 1228+ BC ; ARG.T07 : 1225+ BC) indique vraisemblablement 
une avancée à cette période. 
Même s’il s’agit de bois remobilisés, le schéma proposé pour la Mer de Glace (Fig. 3.37) montre 
que cette avancée aurait nécessairement été inférieure au niveau marqué par la strate S3 du site #10 
dont la preuve d’occupation probable commence en 1273 BC. Une avancée de l’ordre du niveau de 
1967 ou inférieure peut donc être proposée. Si l’on ne retient que le niveau d’occupation certain, cette 
avancée a pu être plus importante, comme au Gepatschferner où elle correspond à un niveau supérieur 
à celui de 1940 vers 1200 BC.
Au glacier des Bossons, la datation du bois en place BOS13 (-34 m) à 756-414 cal BC (valeur 
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centrale : 596 BC) indique une avancée pendant le Göschenen I. Elle aurait été supérieure au niveau 
de 1905 (Fig. 3.22), atteignant sans doute le niveau de 1890, et correspondrait à la troisième (et plus 
importante) avancée identifiée pendant le Göschenen I à la Mer de Glace (~608 BC).
A l’examen de la Figure 3.39, la période 600-0 BC se distingue à l’échelle des quatre derniers 
millénaires par le faible nombre d’échantillons disponibles. Ceci pourrait s’expliquer par de hauts 
niveaux glaciaires relativement constants (voir 2.3.3.4c), en deçà des maxima PAG, qui ne permettraient 
pas la recolonisation des marges proglaciaires et limiteraient le nombre de bois potentiellement 
recouverts. Cette explication est cohérente avec l’enregistrement de l’Oberer Landschitzsee qui 
indique que les températures de printemps et d’automne, ainsi que l’englacement du lac, ne traduisent 
un réchauffement que vers 400 BC (Schmidt et al, 2008).
Une explication additionnelle serait une possible baisse de la limite supérieure des arbres à cette 
période entrainant le déboisement du versant surplombant la moraine. Une chute de la limite supérieure 
de la forêt a en effet été identifiée dans les Alpes orientales à cette période (Nicolussi et al, 2005).
Deux échantillons ont des dates de mort contemporaine de la fin de l’Age du Fer/début de la 
période romaine. Il s’agit de l’échantillon détritique MDG.T93 à 182+ BC, et du tronc en place 
ARG04 échantillonné à ~15 m de la crête au glacier d’Argentière et daté au 14C à 2100 ± 30 BP (~68 
cal BC pour la mort de l’arbre). Ce second échantillon occupait un niveau traçable sur plusieurs 
mètres et contenant de nombreuses branchettes. 
Ces datations peuvent être rapprochées de la date 14C obtenue par Nicolussi et Patzelt (2001) à 
2020 ± 70 BP et interprétée par les auteurs comme marquant une possible avancée du Gepatschferner 
jusqu’à un niveau de 1930 dans le 1er siècle BC (~50 BC). La datation de ce niveau au glacier 
d’Argentière pourrait donc confirmer l’identification d’une avancée d’ampleur à cette période, car 
ce bois a été conservé du fait de son enfouissement. En effet, d’après la chronologie de la Mer de 
Glace, l’avancée postérieure en mesure d’atteindre ce niveau n’intervient qu’au 6e s AD. Des preuves 
indirectes de conditions potentiellement favorables aux bilans de masse glaciaire à la transition Age 
du Fer/Période Romaine sont données par les taux de sédimentation (déterminés par mesure de 
l’épaisseur des varves) et les températures (reconstituées d’après la mesure de la silice biogénique) 
dans le lac de Silvaplana par Stewart et al (2011a ; 2011b).
Comme indiqué au § 3.4.3, la synchronisation dendrochronologique des échantillons de la strate 
S2 du glacier des Bossons n’est pas considérée comme certaine en l’état actuel des recherches. Si 
cette datation était avérée, elle indiquerait des maxima de l’ordre de 1860 sur ce glacier au 4e s AD. 
Cette avancée pouvant correspondre à la crue de moindre ampleur de la Mer de Glace après 287 AD, 
et à l’avancée supérieure à 1930 identifiée au Gepatschferner en 336 AD.
Certains éléments suggèrent une avancée importante dans le MMB au 9e s AD. Les strates ayant 
livré des âges 14C de cette période aux glaciers d’Argentière (ce travail), des Bossons (Wetter, 1987) 
et de la Brenva (Orombelli et Porter, 1982) sont datées respectivement à 826 cal AD (ARG01), 869 
cal AD (sol Bossons 6), et 856 cal AD (UW-465) pour des niveaux situés à 11, 11 m et 8 m sous la 
crête du maximum PAG. Ces âges sont très cohérents avec le maximum daté au Gepatschferner à 809 
AD pour une extension supérieure à celle de 1920, et avec celui du glacier inférieur de Grindelwald 
à 834 AD (extension ≤ 1850 AD). Dans le MMB, les maxima atteints à cette époque sur les glaciers 
en question sont sans doute de l’ordre des avancées de 1850 ou 1860.
Les datations obtenues sur le site de Trient, indiquant un enfouissement après 1267 AD, sont 
Chapitre 3 - L’approche dendroglaciologique   
164
cohérentes avec l’enregistrement de la Mer de Glace sur la période médiévale. L’’interprétation de 
ces âges se limite à l’identification d’un maximum PAG paroxysmal sur ce site intervenant à la fin 
du 13e s ou au 14e s. En effet, nous n’avons pas identifié de niveaux organiques pouvant représenter 
le paléosol de cette période. De plus, le nombre de cernes manquants sur trois des échantillons est 
inconnu mais potentiellement élevé. Enfin les âges sont stratigraphiquement inversés puisque la date 
la plus vieille correspond à TRI02, situé 6 m sous la crête. Mais le fait que ces échantillons reposent 
dans du till en place donne un âge maximum pour le secteur sommital de la moraine sur ce site.
3.5.4. Apports à la chronologie néoglaciaire alpine et globale
La chronologie proposée pour la Mer de Glace est globalement très cohérente avec les chronologies 
alpines les mieux résolues (Nicolussi et Patzelt, 2001 ; Holzhauser et al, 2005). Les périodes d’avancées 
maximales paraissent donc être extrêmement synchrones à l’échelle alpine.
Les différences avec les grands glaciers suisses (Aletsch et Gorner) résident principalement 
dans l’identification :
- de niveaux relativement élevés dès la fin de la période romaine culminant autour de 300 AD 
(ou vraisemblablement un peu après), particulièrement au glacier des Bossons si la datation 
est confirmée. Cette première avancée du Göschenen II serait causée par une chute des 
températures estivales centrée sur les trois premières décennies du 4e s, comme le montrent 
plusieurs reconstitutions récentes (Ljungqvist, 2010 ; Büntgen et al, 2011 ; Esper et al, 2012).
- de périodes d’avancées potentielles dans le MMB contemporaines de faibles niveaux glaciaires 
dans ces chronologies alpines, particulièrement à la fin du 13e s BC et pendant la période 
romaine (~milieu du 1er s BC). Ces avancées doivent donc être mieux contraintes spatialement 
et temporellement avant de pouvoir tirer des conclusions plus fermes. La proposition d’une 
avancée au début de la période médiévale au glacier d’Argentière est également intéressante ; 
elle correspondrait à un maximum PAG sur ce site (et sur 2 autres glaciers du MMB), alors 
qu’elle se situe à un niveau inférieur sur les plus grands glaciers alpins où elle a été datée.
Les périodes de retrait sont dans l’ensemble mal contraintes à la Mer de Glace. La Figure 3.37 
indique des minima probables pendant : i) les 12e et 11e s BC, ii) la période romaine, et iii) le début de 
la période médiévale, mais des preuves ténues d’activité glaciaires existent pour ces deux dernières 
périodes (cf § 3.5.3). En revanche, une courte période de retrait potentiellement inférieure au niveau 
de 1993 a été identifiée vers 400 AD, qui correspond à un minimum supposé du glacier d’Aletsch à la 
fin du 4e s AD (Holzhauser et al, 2005).
Au niveau global, la chronologie du MMB est également en phase avec les travaux récents sur 
les glaciers de montagne nord-américains (Canada) qui montrent notamment : i) une avancée datée à 
3300 BP dans les Rocheuses (Luckman et al, 2011) ; ii) une phase de signification régionale (Peyto/
Tiedemann Advance) vers 2800 BP (Ryder et Thompson, 1986 ; Wood et Smith, 2004 ; Luckman, 
2006) ; iii) la bipartition de l’avancée du premier millénaire (First Millenium Advance, FMA), avec 
des maxima datés vers 375 cal AD et 605 cal AD (Reyes et al, 2006 ; Jackson et al, 2008) ; iv) des 
niveaux glaciaires élevés atteints avant la fin de l’Anomalie Climatique Médiévale au 12e s AD (Koch 
et Clague, 2011) ; v) un premier maximum paroxysmal PAG atteint au 14e s AD – conséquence des 
forts taux de progression des marges glaciaires enregistrés pendant le 13e s (Luckman, 1995 ; 2000 ; 
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2006 ; Johnson et Smith, 2012).
Des similitudes existent également avec les chronologies glaciaires fondées sur l’analyse à haute 
résolution des sédiments lacustres en Islande, qui indiquent des maxima glaciaires centrés sur 550 AD 
et 1250 AD et un optimum climatique médiéval entre 950 et 1150 AD (Larsen et al, 2012).
3.6. Conclusion
L’utilisation, pour la première fois dans les Alpes occidentales, de la dendrochronologie pour 
contraindre les périodes d’avancées du Néoglaciaire nous a permis de proposer une première 
chronologie glaciaire, basée sur le site de la Mer de Glace, et étayée par plus de 60 datations (Fig. 
3.37).
 
Elle indique des maxima d’ampleur croissante sur les 4 derniers millénaires : ~1581 BC, ~608 
BC, ~525 AD, 1178 AD, ~1297 AD, qui culminent au 14e s (<1352 AD) – sans prendre en compte la 
seconde partie du PAG (1550-1850 AD) étudiée par ailleurs (Nussbaumer et al, 2007 ; Nussbaumer 
et Zumbühl, 2012). Elle confirme en outre le modèle de construction essentiellement néoglaciaire des 
moraines latérales des glaciers alpins.
L’échantillonnage des bois détritiques, en supplément des bois en place, permet d’améliorer 
l’interprétation chronologique, i.e. le niveau de confiance associé à l’occupation par des débris 
végétaux des différentes strates échantillonnées – et donc le retrait du glacier de ces niveaux. 
De plus, le fait d’inclure plusieurs glaciers dans la stratégie d’échantillonnage permet de : 
- Combiner différents modes d’enregistrement. De ce point de vue, le site des Bossons est 
extrêmement intéressant car les arbres subfossiles échantillonnés ne peuvent provenir du versant ; 
leur mort date donc directement l’activité glaciaire. Le point négatif concerne les difficultés liées à la 
datation dendrochronologique de ces échantillons de basse altitude.
- Compenser une information par nature très parcellaire. L’occurrence et la conservation de 
bois subfossiles en un point donné dépendent de nombreuses conditions de site (densité des boisements 
lié à l’altitude, aux processus de versants, etc…). Le contexte topographique de la Mer de Glace (i.e. 
moraine latérale longue de 3 km surmontée d’un versant en partie boisé) est de ce point de vue très 
favorable. Il permet la conservation d’un grand nombre de bois et de s’affranchir des biais liés à un 
échantillonnage restreint. 
Le dépassement d’un seuil critique quant au nombre de bois échantillonnés constitue une première 
étape pour commencer à évaluer de façon fine les facteurs responsables des fluctuations du nombre 
d’échantillons disponibles – indépendamment de l’activité glaciaire qui représente la condition 
nécessaire à leur conservation. 
En effet, la densité des échantillons peut apporter des renseignements sur les fluctuations de la 
limite supérieure de la forêt, en identifiant des variations dans la structure d’âge des populations qui 
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4.1. Référentiels dendrochronologiques développés pour le massif du Mont Blanc
4.1.1. Introduction
Le massif du Mont Blanc (MMB) se situe en limite de répartition nord-occidentale pour les deux 
principales espèces de l’écotone de la limite supérieure de la forêt, Larix decidua et Pinus cembra 
(Ozenda, 1985 ; David, 1995 ; David, 2010) ; bien que quelques stations isolées de Pinus cembra 
existent également dans les massifs préalpins (Bornes, Aravis, Chablais, Faucigny) (Fourchy, 1968). 
L’occurrence de Pinus cembra dans le massif est courante en limite supérieure de la forêt, en 
mélange avec Larix, mais il n’est jamais abondant. Il semblerait qu’il en ait été de même pendant 
l’Holocène, depuis ses premières mentions dans la haute vallée de l’Arve vers 8.89 ka (David, 
2010). 
Il ne forme pas de peuplements monospécifiques comme dans les Alpes internes (e.g. Valais, 
Maurienne, Piémont) mis à part sur le versant de Bayer qui surplombe la moraine en rive droite 
de la Mer de Glace, ainsi que dans le secteur du glacier de Trient (Chapitre 3). Cette espèce est en 
revanche rare dans le Val Veny mais très commune dans le secteur de la Thuile où elle constitue quasi-
exclusivement la limite supérieure de la forêt (Site THUI, Fig. 4.1 ; Fig. 4.2B)
La dendrochronologie a été peu employée dans le MMB. A notre connaissance seules trois 
chronologies de Larix decidua existent (Marcoux, 2000 ; Pelfini et al, 2007 ; Corona et al, 2012), 
dont aucune ne dépasse 400 ans. En revanche il n’existe pas de référence pour Pinus cembra sur la 
zone. Les sites les plus proches possédant une référence pour cette espèce se situent en Vallée d’Aoste 
(Motta et Nola, 1996), au climat différent de celui du versant nord du MMB. 
Pour cette raison, la sensibilité climatique des arbres d’altitude est relativement mal connue dans 
les Alpes du nord (Marcoux, 2000). D’autre part, la datation de bois subfossiles du dernier millénaire 
demande la constitution d’une courbe de référence à partir de bois vivants/historiques.
Nous avons donc échantillonné dans le MMB, et en périphérie immédiate, afin de constituer les 
références les plus longues possibles. Les principaux sites sont indiqués sur la Figure 4.1.
Fig. 4.1. (ci-contre) Localisation des sites ayant fait l’objet de prélèvements dendrochronologiques 
dans le MMB et lieux mentionnés dans le texte (Données extensions glaciaires : France : 2008 
(Gardent et al, 2011) ; Italie : 2005 (Région Vallée d’Aoste) ; Suisse : 2000 (BD Corine Land Cover) 
; Fond topographique : MNT ASTER 30m)
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4.1.2. La standardisation des données
L’interdatation des données brutes de largeur de cernes a été vérifiée i) visuellement dans TSAPwin 
puis, ii) avec le programme COFECHA (Holmes, 1986) qui calcule des coefficients de corrélation 
glissant sur des fenêtres de 50 ans avec un décalage de 25 ans (Grissino-Mayer, 2001). Lors de 
l’identification d’erreurs manifestes (e.g. corrélation plus importante à une position n ± 1, qu’à la 
position datée), les échantillons ont été réexaminées, et remesurés. Les segments qui corrélaient 
les moins bien avec la chronologie maitresse, et qui sont situés aux extrémités des séries, ont été 
conservés, après s’être assuré que la mesure était correcte.
Les données ont ensuite été standardisées (Fritts, 1976). Au préalable, une transformation 
Puissance (Power Transformation) a été appliquée, afin de prendre en compte les différences de 
variance au sein d’une même série (phénomène d’hétéroscédasticité ; Cook et Peters, 1997). Cette 
transformation permet un meilleur ajustement aux données brutes de la fonction mathématique utilisée 
pour la standardisation. Elle est surtout pertinente pour les bois subfossiles, car ils montrent la plupart 
du temps des croissances faibles à la fin des séries (end-effect, Buntgen et al 2005b), ou des chutes de 
croissance abruptes. 
Une double standardisation a été effectuée avec le programme Turbo ARSTAN (Cook et Holmes, 1986 ; 
Cook, 2002). Tout d’abord l’ajustement d’une courbe exponentielle négative, ou d’une régression 
linéaire, permet de supprimer la tendance d’âge (Fritts, 1976). Puis un ajustement polynomial d’ordre 
3 (cubic spline) a été appliqué sur une fenêtre fixée à 67% de la longueur de la série, pour supprimer 
l’effet des facteurs abiotiques (perturbations, compétition…) contenus dans les séries. La rigidité de 
la spline supprime 50% des variations ayant une longueur d’onde équivalente à la fenêtre utilisée 
(Cook, 1985 ; Cook et al, 1990). Etant donné la longueur moyenne des séries (>200 ans ; Tab. 4.1 et 
4.2), ce type de standardisation permet dans une certaine mesure de conserver les variations de basse/
moyenne fréquence (Cook et al, 1990). Les indices de croissance sont ensuite calculés en divisant les 
valeurs brutes par les valeurs du modèle issues de l’ajustement réalisé. Une chronologie maitresse est 
obtenue à l’aide d’une moyenne robuste à double pondération. 
Le programme ARSTAN (i.e. AutoRegressive STANdardization) calcule trois chronologies maitresses 
différentes : 
i) Une chronologie standard (STD), qui est simplement la moyenne des ratios obtenus après la 
standardisation
ii) Afin de supprimer l’autocorrélation12 présente dans les séries, le programme modélise les séries 
d’indices par des processus autorégressifs, et calcule une chronologie de résidus (RES). Cette 
chronologie ne contient plus que la variabilité interannuelle de la croissance. De ce fait, elle est 
utilisée pour les calculs de régressions, avec des paramètres climatiques par exemple. 
iii) La troisième chronologie (ARS) est calculée en réincorporant le modèle autorégressif dans la 
chrono RES. Elle contient donc une certaine persistance, mais présumée d’origine climatique 
uniquement (i.e. la composante biologique a été éliminée) ; et représente mieux la variabilité 
climatique de basse/moyenne fréquence que la RES.
12  L’autocorrélation représente le degré de corrélation d’un cerne avec les n cernes précédents : t-1…t-n. Elle est due à des 
processus à la fois biologiques, et climatiques (Fritts, 1976)
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4.1.3. Les chronologies d’arbres vivants et historiques13
Trois chronologies d’arbres vivants ont été construites, une pour Pinus cembra (CHAM), et 
deux pour Larix decidua (GDCHA et VIS, situées respectivement au nord, et au sud du massif). La 
localisation des sites est indiquée sur la Figure 4.1.
La chronologie CHAM est majoritairement constituée d’individus poussant sur la Montagne de 
la Côte (MDC), i.e. la crête qui sépare les glaciers des Bossons et de Taconnaz (Fig. 3.22 ; Fig. 
4.1 ; Fig 4.2A). Un échantillonnage additionnel effectué sur les sites de Blaitière et des Prapators 
(où respectivement deux arbres ont été échantillonnés), porte le total à 13 séries individuelles. La 
chronologie MB_1H intègre les arbres de la chronologie CHAM, additionnés des arbres subfossiles 
de la période historique échantillonnés dans les marges proglaciaires ou en périphérie du MMB 
(THUI). 
Le site THUI est situé sur la commune de la Thuile (lieu dit Combe Thuilette ; Fig. 4.1). Les 
échantillons prélevés sur ce site sont des bois subfossiles provenant d’un lac situé en limite supérieure 
de la forêt (~2200m), et temporairement à sec en fin d’été (ce qui était le cas lors de l’échantillonnage 
en 09/2009 ; Fig. 4.2B). Ces séries ont été intégrées à la chronologie au vu de la très bonne corrélation 
avec les arbres du MMB, distant de 20 km (OVL : 352, GLK : 66 ***, TVBP : 8,4, CDI : 58).
La chronologie GDCHA est constituée d’arbres vivants poussant en périphérie d’une tourbière au 
lieu-dit Grand Chalet (1915 m) ainsi que de pièces de charpente (poutres maitresses) prélevées sur le 
chalet d’alpage en ruine du même nom (Fig 4.2E). 
La chronologie VIS est constituée exclusivement d’arbres poussant en limite supérieure de la 
forêt entre 2150 et 2240 m (Bois de Visaille) sur le versant nord dominé par la crête reliant la Pointe 
des Chamonts (2967m) à la Tête d’Arp (2749 m) dans le Val Vény (Fig. 4.2C)
Tous les arbres échantillonnés se situent dans une frange altitudinale de 100 m par rapport à la 
limite supérieure actuelle locale de la forêt.
13  La période historique est entendue ici comme l’intervalle couvert par les plus longues séries dendrochronologiques 
issues d’arbres vivants (i.e. au moins la moitié du dernier millénaire).
Fig. 4.2. (page suivante) Aperçu des sites de prélèvements dendrochronologiques. (A) Site MDC, 
Pinus cembra (MDC04) situé à quelques dizaines de mètres de la marge actuelle du glacier des 
Bossons, Alt : 1850 m, Age cambial à 80 cm : 755 ans (Echelle : 40 cm), Vue SE ; (B) Site THUI, 
treeline constituée exclusivement de Pinus cembra, et échantillons prélevés à l’exutoire du lac, Alt. : 
2200 m, Vue E ; (C) Site VIS, Larix decidua. A l’arrière plan : glacier du Miage (g.) et Mont Blanc 
de Courmayeur (centre), Alt : 2250 m, Vue NNO (En médaillon : VIS03, âge cambial à 150 cm : > 
550 ans ; échelle : 40 cm) ; (D) Site BAY, dépôt d’écroulement, et troncs tombés du versant, les tiretés 
rouge indiquent le rebord d’érosion de la moraine rive droite. La Mer de Glace est visible à gauche. 
Alt. : 1900m. Vue N. (Grande photo : BAY04 (1521-1887 AD), En médaillon : BAY02 (1502-1801 
AD) ; (E) Site GDCHA, le secteur des arbres vivants échantillonnés est indiqué par les flèches. Alt. : 
1915-1900 m. Vue NW (en médaillon : chalet d’alpage où ont été effectués les prélèvements). 
C
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Les principales caractéristiques des chronologies d’arbres vivants et historiques sont indiquées 
dans le Tableau 4.1. Les paramètres statistiques permettant d’évaluer la robustesse des chronologies 
sont :
- L’intercorrélation entre les séries (calculée par COFECHA), i.e. la moyenne des corrélations 
entre chaque série individuelle et la chronologie maitresse (constituée de toutes les autres à 
son exception).
- Rbar (ou rbt) est la moyenne des corrélations calculées entre toutes les séries individuelles 
(Wigley et al, 1984), sur des segments de 30 ans (décalés de 15 ans). Cette valeur est 
indépendante de la réplication 
- L’EPS (Expressed Population Signal) est fonction de Rbar et de la réplication de la chronologie. 
Elle est donnée par :
       
(4.1)
où t est le nombre de séries individuelles, et rbt la moyenne des corrélations entre les séries 
individuelles. L’EPS est un indicateur de la représentativité de la chronologie. Il quantifie l’adéquation 
de la référence construite à une chronologie qui serait constituée d’un nombre infini de séries, et 
représente donc le signal climatique maximum espéré (Wigley et al, 1984 ; Briffa et Jones, 1990). Le 
seuil de 0,85 est habituellement considéré comme acceptable, notamment dans un but de reconstitution 
climatique.









Tab. 4.1. Caractéristiques des chronologies d’arbres vivants et subfossiles de la période historique 
construites pour le massif du Mont Blanc. A noter que la chronologie CHAM est intégrée dans 
MB_1H.  a calculé sur la chrono brute (non standardisée), b calculé sur la chrono RES. SD : Ecart-
type, MS : sensibilité moyenne. Variance PC1 : part de la variance expliquée par la Composante 
Principale 1.
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qui est visible aux extrémités des chronologies présentées dans les Figures 4.3 à 4.9. Pour évaluer 
l’évolution de la qualité des chronologies dans le temps, la réplication, et l’EPS calculée sur des 
fenêtres glissantes de 30 ans, sont représentées avec les séries indicées.
Fig. 4.3. Chronologie STD MB_1H Série indicée et moyenne mobile sur 5 ans. La réplication des 
échantillons de la chronologie CHAM est indiquée en gris clair. 
Fig. 4.4. Chronologie STD VIS. Série indicée et moyenne mobile sur 5 ans.
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4.1.4. Les chronologies d’arbres subfossiles
Les échantillons intégrés aux chronologies d’arbres subfossiles concernent toutes les séries 
individuelles – après vérification qu’elles appartenaient à des arbres différents – qui corrélaient 
suffisamment avec la chronologie maîtresse. Certains échantillons datés, dont les patrons de croissance 
étaient irréguliers ont été écartés.
Fig. 4.5. Chronologie STD GDCHA. Série indicée et moyenne mobile sur 5 ans
Tab. 4.2. Caractéristiques des chronologies de bois subfossiles construites pour le massif du Mont 
Blanc.  a calculé sur la chrono brute (non standardisée), b calculé sur la chrono RES. SD : Ecart-type, 
MS : sensibilité moyenne.
Chapitre 4 - Chronologies multicentennaires dans les Alpes nord-occidentales  
176
Les Figures 4.6 à 4.9 présentent les chronologies de bois subfossiles sur les quatre derniers 
millénaires pour le massif du Mont Blanc. Seules les périodes couvertes par au moins deux arbres 
sont représentées.
Fig. 4.6. Chronologie MB_2. Série indicée et moyenne mobile sur 5 ans
Fig. 4.7. Chronologie MB_3. Série indicée et moyenne mobile sur 5 ans
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Fig. 4.9. Chronologie MB_5. Série indicée et moyenne mobile sur 5 ans
Fig. 4.8. Chronologie MB_4. Série indicée et moyenne mobile sur 5 ans
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4.1.5. Discussion chronologies
Les paramètres statistiques des chronologies développées correspondent aux valeurs moyennes 
relevées pour ces espèces (Tab. 4.1 et 4.2). Pinus cembra et Larix decidua ont une réponse climatique 
très différente (Fig. 4.10). Les chronologies de Pinus cembra se caractérisent par des valeurs de 
sensibilité moyenne faibles, et par une forte autocorrélation (Motta et Nola, 1996 ; Edouard et al, 
2002). 
La sensibilité moyenne, qui est un indicateur du potentiel d’interdatation, augmente avec 
l’altitude, ou avec des conditions de croissance plus stressantes. On peut noter par exemple les valeurs 
supérieures des chronologies d’arbres subfossiles des marges proglaciaires (~0,18), par rapport à la 
chronologie d’arbres vivants (0,15). De même, pour Pinus cembra, le cerne moyen des chronologies 
d’arbres vivants/historiques présente des valeurs plus fortes (1,04 ± 0,54 mm, n = 25) que celui des 
chronologies d’arbres subfossiles (0,93 ± 0,48 mm, n = 60).
D’autre part, un impact anthropique ne peut être exclu pour le site de GDCHA car les individus 
échantillonnés se situent sur un alpage utilisé jusqu’au milieu du 20e s. En effet, les indices de 
croissance présentent une variabilité très élevée, visible également sur les séries lissées (Fig. 4.10). 
C’est pourquoi, concernant Larix decidua, la chronologie VIS est considérée comme plus robuste car 
plus stable et possédant un meilleur signal climatique (altitude plus élevée).
Fig. 4.10. Comparaison de la croissance de Pinus cembra (MB_1H) et de Larix decidua (VIS, 
GDCHA) en limite supérieure de la forêt dans le MMB sur la période 1450-2008 AD (chronologies 
STD). Les séries indicées sont lissées avec une moyenne mobile sur 11 ans, pour mettre en évidence 
les variations décennales. Les échelles sont identiques. Noter la sensibilité plus faible de la réponse 
de Pinus cembra.
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La comparaison des chronologies d’arbres vivants montre que les corrélations inter-spécifiques 
sont moins fortes que les corrélations intra-spécifiques mais qu’elles restent élevées, et significatives 
(Tab. 4.3). Les plus fortes valeurs de corrélation sont obtenues entre les chronologies RES, qui ne 
contiennent plus les variations de basse/moyenne fréquence, lesquels peuvent sensiblement différer 
entre les deux espèces (Edouard et al, 2009).
Pour caractériser d’éventuels signaux périodiques stationnaires dans les chronologies (e.g. 
forçage climatique cyclique, récurrence de parasites…), une analyse spectrale a été effectuée sur 
les chronologies STD (EPS >0,85 ; Tab. 4.1) avec la méthode REDFIT (Schulz et Mudelsee, 2002), 
disponible dans le programme PAST (Hammer et al, 2001). L’analyse spectrale décompose le signal 
(ici la série de largeurs de cernes indicée) en différentes composantes, caractérisées par une fréquence 
propre, et évalue la part relative de ces composantes dans l’explication de la variance. 
Les résultats indiquent des périodes significatives de ~130, ~55, ~22, ~9 et ~4,5 ans, communes à 
au moins deux chronologies (Fig. 4.11). La série VIS est la plus adaptée à une analyse de ce type du 
fait de la longueur moyenne des séries individuelles la composant (538 ans). L’analyse de la PC1 de la 
chronologie VIS qui explique 73% de la variance sur 1507-2008 AD (Tab. 4.1) indique des périodes 
significatives similaires : 167 (p<0,01), 20 (p<0,1), 8,8 (p<0,05) et 4,5 (p<0,05) ans.   
Tab. 4.3. Corrélations entre les trois chronologies d’arbres vivants construites pour le MMB, sur la 
période commune 1595-2008. Toutes les corrélations sont significatives (p < 0,001). 
Fig. 4.11. Analyse spectrale des chronologies STD (méthode REDFIT, nombre de segments=3). Les 
lignes représentent les seuils de signification p<0,01, p<0,05 et p<0,1. Les périodes (en années /
cycle), correspondant aux fréquences significatives, sont indiquées. Noter l’échelle différente de l’axe 
des ordonnées.
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Ces résultats montrent clairement l’occurrence de cycles de Tordeuse grise du mélèze (Zeiraphera 
diniana) dans les chronologies GDCHA et VIS, qui sont confirmés par l’absence de périodes similaire 
dans la chronologie non-hôte MB_1H. Les périodes déterminées sont comprises entre 8,5 et 9,02 ans, 
ce qui correspond aux fréquences calculées pour ces cycles dans les Alpes sur le dernier millénaire 
(Rolland et al, 2001 ; Esper et al, 2007)
La discussion des forçages responsables des autres périodes identifiées est hors de propos ici. On 
peut simplement noter que les cycles de 20 ans ont également été identifiés comme les plus significatifs 
par Zanzi et al (2007) dans des chronologies de Pinus montana en Lombardie. Ces auteurs expliquent 
ces périodes par les variations de la température de la saison de croissance, aux mêmes caractéristiques 
spectrales. Cependant l’identification du forçage à l’origine de ces cycles est complexe, et pourrait 
faire intervenir les interactions océan-atmosphère, ou les cycles solaires (cycle de Hale de 22 ans, lié 
aux changements de polarité du champ magnétique solaire) et lunaires (18,6 ans).
4.2 La signification climatique des chronologies de largeur de cernes
4.2.1. Les fonctions de réponse
Afin d’interpréter d’un point de vue climatique les chronologies de largeur de cernes il est nécessaire 
de calibrer ce signal. Dans cette optique, le calcul des coefficients de corrélation (Correlation Function, 
CF) et des fonctions de réponse (Response Function, RF) a été réalisé sur les chronologies d’arbres 
vivants. 
Les fonctions de réponse sont une forme de régression multivariée, où les variables explicatives 
sont des paramètres climatiques transformés en composantes principales, pour éliminer la colinéarité, 
i.e. la corrélation entre les régresseurs (Fritts et al, 1971 ; Briffa et Cook, 1990 ; Guiot et Nicault, 
2010). Elles diffèrent des régressions simples comme les corrélations linéaires (e.g. Pearson) qui ne 
prennent en compte qu’une seule variable. Elles « résument » donc l’ensemble des variables et leurs 
interactions, dans le but de modéliser tous les forçages qui contrôlent la croissance de l’arbre, et donc 
l’épaisseur des cernes. Plus les coefficients associés à ces régressions sont élevés, plus le modèle 
a capté une part importante de la variance présente dans les séries de cernes. Cela signifie que la 
relation cerne-climat est forte (et que d’éventuelles reconstitutions climatiques basées sur ce modèle 
seront robustes).
A noter que le calcul des fonctions de réponse et leur interprétation est une approche purement 
statistique, sans fondement biologique. Les études éco-physiologiques, qui évaluent les paramètres 
influençant la croissance de façon directe, demeurent la base de l’étude des interactions climat/
croissance. Mais elles sont par essences restreintes à de courtes périodes (Tranquillini, 1979 ; Anfodillo 
et al, 1998 ; Gruber et al, 2009 ; Wieser et al, 2010).
Les chronologies d’arbres subfossiles présentées au § 4.1.3 étant constituées exclusivement de 
Pinus cembra, nous avons choisi d’évaluer la réponse au climat des chronologies CHAM et MB_1H 
qui sont représentatives de la croissance de cette espèce en limite supérieure de la forêt, respectivement 
pour la vallée de Chamonix et pour le MMB. 
La période sur laquelle porte les calculs est conditionnée par la qualité de la chronologie (Tab. 4.1). 
La réplication, et les valeurs d’EPS, indiquent que CHAM peut être utilisée dès 1870 (EPS > 0,85). 
La chronologie MB_1H a des valeurs légèrement inférieures entre 1800 et 1870 (~0,82).
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Nous avons utilisé la version RES de la chronologie pour effectuer les régressions avec les 
paramètres climatiques (e.g. Linderholm et al, 2002 ; Oberhuber et al, 2008). La chronologie ARS, 
qui possède plus d’informations dans les moyennes fréquences, est aussi parfois utilisée pour ce type 
d’analyse.
Les paramètres climatiques (températures moyennes mensuelles et somme des précipitations 
mensuelles) utilisés comme variables explicatives dans le calcul des fonctions de réponse viennent 
de deux séries différentes. La station de Chamonix-Bouchet (1042 m) dont la série couvre la période 
1934-2008 est située à 5 km des sites échantillonnés pour la chronologie CHAM. Pour étendre la 
période d’analyse, les données HISTALP ont été utilisées pour les calculs portant sur la chronologie 
MB_1H. Il s’agit de données issues de longues séries de la région alpine (HIST_Low), homogénéisées, 
et interpolées à un grid de 1° de latitude et de longitude (Böhm et al, 2001 ; Auer et al, 2005 ; 2007). 
Une version du jeu de données existe également pour les sites d’altitude (HIST_High).
A noter que la qualité de ces données décroit au 19e s (surtout pour les précipitations) avec la baisse de 
la réplication. D’autre part, un biais prononcé existe avant 1860 et davantage encore avant 1818, entre 
les températures instrumentales (plus chaudes) et les reconstitutions basées sur des proxies comme 
les cernes d’arbres (plus froides) (voir Frank et al, 2007). Etant donné la variabilité des précipitations, 
notamment en zones de montagne (Auer et al, 2005), les résultats basés sur les données HISTALP 
peuvent être moins robustes que ceux d’une station locale. Ce facteur pourrait expliquer dans une 
certaine mesure des différences avec les coefficients de corrélation calculés d’après les données de 
Chamonix. La série de précipitations débute en 1826. L’intervalle pris en considération pour les 
calculs de fonctions de réponse couvre donc la période 1826-2008.
Les corrélations linéaires entre les séries de Chamonix-Bouchet et les données HIST_Low (HIST_
High) (grid 6°46’) sont de 0,84 (0,77) pour les températures moyennes, et de 0,71 pour les totaux 
pluviométriques sur 1934-2008 (moyennes annuelles). Les données issues du grid 6°45’ n’ont pas été 
retenues car les corrélations étaient légèrement inférieures (respectivement 0,83 et 0,67).
Les fonctions de réponse et les coefficients de corrélations ont été calculés avec le programme 
DendroClim 2002 (Biondi et Waikul, 2004). Ce logiciel utilise la méthode bootstrap pour évaluer la 
robustesse de la régression, en analysant un grand nombre de sous-échantillons par itérations multiples 
(~1000) (Guiot, 1991). Les coefficients de corrélation et de fonction de réponse, et leurs intervalles de 
confiance, sont donnés par le mode et la différence entre les 2,5 et 97,5 percentiles. Le rapport entre 
ces deux valeurs permet d’attribuer un degré de signification aux coefficients calculés, i.e. si le mode 
est deux fois supérieur aux 95 percentiles des 1000 itérations.
Les calculs ont porté sur la période s’étendant du mois de juin de l’année t-1 au mois de septembre 
de l’année t, afin de prendre en compte un effet retard du climat de la précédente saison de croissance 
sur la constitution du cerne de l’année t. Différents processus biologiques sont à l’origine de la forte 
autocorrélation des séries de largeur de cernes (voir Fritts, 1976). Au total, 32 régresseurs sont donc 
pris en compte. Les résultats des calculs de corrélations et des fonctions de réponse sont présentés sur 
la Figure 4.12
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Les températures constituent le contrôle majeur de la croissance sur les deux siècles. La corrélation 
positive avec les températures d’été (juillet et aout t) est notable aux deux échelles de temps. Elle 
s’explique par le facteur limitant que constituent des températures estivales basses (Tranquillini, 1979 ; 
Oberhuber, 2004 ; Frank et Esper, 2005), et notamment l’impact du gel nocturne sur la photosynthèse 
(Tranquillini, 1979). L’autre conséquence majeure est l’influence négative des températures de Juillet, 
et surtout d’Aout de la saison précédente. Elle est responsable de l’assèchement des sols qui pénalisent 
la constitution de réserves pour la saison de croissance suivante (Oberhuber et al, 2008). 
Les températures des mois situés aux deux extrêmes de la saison végétative sont positivement (Oct 
t-1) et négativement (Mars t) corrélés à la croissance radiale. L’explication réside dans le fait qu’à la 
fin de l’automne (Oct t-1) la croissance est finie : la photosynthèse décroit fortement mais reste active, 
autorisant un surplus d’accumulation d’hydrates de carbones, nécessaires à la croissance de la saison 
suivante (Tranquillini, 1959 ; Carrer et al, 2007). A l’inverse, l’impact négatif des températures de 
mars (Carrer et al, 2007 ; Oberhuber, 2004 ; Oberhuber et al, 2008 ; Saulnier et al, 2011) serait lié 
à l’épuisement des réserves par respiration induit par une hausse précoce de la température. Toute 
hausse de la température au dessus de 0°C à cette période a un effet délétère car la respiration entraine 
une perte en carbone importante, non compensée par la photosynthèse qui ne reprend qu’en avril 
(Tranquillini, 1979 ; Urbinati et al, 1997). Ce processus augmente donc les probabilités d’occurrence 
d’un cerne plus mince que la normale. Des températures élevées au printemps favorisent également 
la fonte nivale, qui expose l’arbre aux effets du gel tardif.
Fig. 4.12. Coefficients de corrélation (A), et fonctions de réponse (B), calculés entre la chronologie 
de Pinus cembra, et les températures (g.) et précipitations (dr.) moyennes, pour le MMB (chrono 
CHAM / station Chamonix : 1935-2008 ; chrono MB_1H / Histalp_Low : 1826-2008). Les coefficients 
significatifs au seuil de 95% (SIG) correspondent aux aplats les plus sombres. Les mois de l’année t-1 
sont indiqués en majuscule. 
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Sur toute la période les précipitations de juillet de l’année t semblent jouer un rôle négatif sur la 
croissance (i.e. faible ensoleillement, température basses). A l’inverse, la corrélation positive avec les 
précipitations de l’été t-1 (Aout) montre l’effet des réserves accumulées sur la croissance de l’année 
en cours. Pour le 20e s, une forte corrélation apparait avec les précipitations de printemps (Mars, 
Avril) et d’hiver (Janvier), et une relation négative avec les précipitations de Novembre t-1. 
4.2.2 Evolution temporelle de la réponse des arbres au climat
La stabilité dans le temps des coefficients de corrélation et des fonctions de réponse peut être 
évaluée en calculant ces paramètres sur des fenêtres glissantes (MCF, MRF) (Biondi, 1997). Pour 
conserver un nombre suffisant de degrés de liberté, la largeur de la fenêtre doit excéder de deux fois 
le nombre de variables prédictives, i.e. 32 dans notre cas (Biondi, 1997). Ces calculs ont donc été 
effectués sur des fenêtres de 70 ans entre la chronologie MB_1H et les données HISTALP (1826-2008), 
permettant d’évaluer les changements de forçages entre un climat de type PAG et le réchauffement 
climatique du 20e s. Une évaluation de la variabilité de la réponse des arbres aux précipitations a été 
réalisée sur une période plus courte entre la même chronologie et les données de Chamonix-Bouchet 
(16 variables) sur des fenêtres de 32 ans (1935-2008).
Les résultats montrent la grande stabilité du forçage de la température de juillet sur la période, ainsi 
que, dans une moindre mesure des températures, celle d’octobre t-1 (Fig. 4.13). En revanche, on peut 
noter l’influence positive croissante des températures de septembre de l’année t, et le renforcement du 
contrôle négatif des températures d’Août. Mais le changement majeur concerne l’influence négative 
Fig. 4.13. Fonctions de réponse glissantes calculées entre les températures (HIST_Low) et la 
chronologie RES MB_1H sur la période 1826-2008 (fenêtres de 70 ans). Les symboles représentent 
les valeurs significatives au seuil de 95%.
Chapitre 4 - Chronologies multicentennaires dans les Alpes nord-occidentales  
184
des températures de mars qui augmente de façon importante au 20e s, ce qui a été noté dans plusieurs 
travaux par ailleurs (voir infra).
Concernant les précipitations, on note une diminution de l’influence négative des précipitations 
de juillet, significative seulement jusqu’à la fin du 19e s (Fig. 4.14). Ce paramètre influence l’activité 
photosynthétique par le biais de la durée journalière de rayonnement solaire. 
Les variations les plus notables concernent le renforcement du poids positif des précipitations 
printanières dans les fonctions de réponse qui deviennent l’un des forçages majeures de la croissance 
dans la seconde moitié du 20e s (notamment le mois d’avril) (Fig. 4.14).
4.2.3. Téléconnexions régionales
La constitution d’un référentiel dendrochronologique pour Pinus cembra, dans une zone non 
encore couverte des Alpes du Nord, permet de comparer la force des téléconnexions existant pour 
cette espèce à l’échelle régionale.
La Figure 4.15 présente les corrélations calculées entre la chronologie MB_1H et le réseau de 
chronologies de Pinus cembra des Alpes françaises (F. Meijer/ITRDB ; Petitcolas et Rolland, 1998 ; 
Edouard et al, 2002 ; Edouard et Thomas, 2008 ; Edouard, non publié ; Saulnier et al, 2011). Les 
résultats indiquent un fort gradient latitudinal puisque les corrélations les plus fortes correspondent 
aux chronologies de Tarentaise (Tueda, 65 km : r = 0,5 ; St-Jacques, 41 km : r = 0,38), et du massif de 
Belledonne (Pourettes/Chamrousse, 110 km : r = 0,47 ; Achard, 113 km, r = 0,4). La relation avec les 
chronologies de Maurienne est légèrement inférieure (Barbier et Plan Amont, ~75 km, respectivement 
r = 0,39 et 0,36). Concernant le Briançonnais-Queyras, et le Mercantour, les corrélations sont plus 
Fig. 4.14. Fonctions de réponse glissantes calculées entre les précipitations (HIST_Low) et la 
chronologie RES MB_1H (CHAM). Noter que l’intervalle d’analyse, et la longueur des fenêtres de 
calcul, sont différents : 1826-2008_70 ans (1935-2008_32 ans). Les symboles représentent les valeurs 
significatives au seuil de 95%.
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faibles, et présentent une forte variabilité spatiale. Une bonne corrélation apparait néanmoins avec 
une chronologie du Queyras (Bramousse, 130 km ; r = 0,41). Avec le Mercantour les valeurs sont 
généralement faibles, mais significatives pour la plupart des chronologies (Isola, 190 km, r = 0,34 ; 
Sales, 197 km, r = 0,29)
Ces observations sont cohérentes avec les calculs effectués par Rolland (2002) sur les deux derniers 
siècles et par Edouard et al (2009) sur la période du PAG. Ils rapportent respectivement des distances 
de téléconnexion maximum pour Pinus cembra de 254 et 245 km dans les Alpes françaises. On peut 
noter en outre une influence zonale sur la croissance de Pinus cembra puisque les sites soumis aux 
flux d’ouest, aux précipitations les plus élevées (Belledonne, Moyenne Tarentaise), paraissent les 
mieux corrélés à la croissance mesurée dans le MMB.
Fig. 4.15. Corrélations entre la chronologie MB_1H et les chronologies de Pinus cembra des Alpes 
occidentales (données : F. Meijer/ITRDB ; Petitcolas et Rolland, 1998 ; Edouard et al, 2002 ; Edouard 
non publié ; Saulnier et al, 2011). Calculs effectués avec le Logiciel DENDRON (Lambert, 2006) après 
standardisation des données avec la méthode de Besançon (Lambert, 2006) Les coefficients présentés 
correspondent à la position de synchronisation juste (les valeurs du t de Student correspondantes sont 
comprises entre 3,7 et 9,7). Les chronologies dont les meilleurs résultats indiquent des positions de 
synchronisation erronées sont représentées en gris (r ≤ 0,33). 
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4.2.4. Discussion
Le principal contrôle de la croissance de Pinus cembra identifié dans le § 4.2.1 est la température 
d’été, principalement celle du mois de juillet de l’année t, et août pour l’année t-1. La Figure 4.16 
illustre la corrélation entre la croissance de Pinus cembra dans le massif du Mont Blanc et les 
températures moyennes du mois de Juillet depuis 1800 AD.
L’influence des températures estivales sur la croissance des conifères est largement démontrée 
(Eckstein et Aniol, 1981 ; Frank et Esper, 2005). Pour Pinus cembra, plusieurs travaux ont mis en 
évidence que la température du mois de Juillet est le principal contrôle de la croissance radiale (Frank 
et Esper, 2005 ; Carrer et al, 2007 ; Vittoz et al, 2008 ; Oberhuber et al, 2008 ; Saulnier et al, 2011). 
Néanmoins cette relation n’est pas stable à l’échelle décennale, et des décrochages sont notés sur 
certaines périodes (Fig. 4.16). 
Ce phénomène, appelé divergence effect, a fait l’objet d’une littérature abondante ces dernières 
années car il a de fortes conséquences sur les reconstitutions de températures basées sur les cernes 
d’arbres (voir D’Arrigo et al, 2008 ; Salzer et al, 2009). Il apparait également visible ici, surtout si l’on 
Fig. 4.16. (A) Corrélation entre la chronologie MB_1H RES et les températures moyennes du mois 
de Juillet depuis 1800 AD (coefficients de corrélation entre les séries brutes (et lissées avec une 
moyenne mobile sur 11 ans) : MB_1H/Histalp_Low, r = 0,38 (0,39) ; MB_1H/Histalp_High, r = 0,37 
(0,41), et depuis 1934 AD (MB_1H/Chamonix, r = 0,28 (0,37). Les séries présentées sont exprimées 
en termes de déviations standards à la moyenne (z-scores) et lissées avec une moyenne mobile sur 11 
ans ; (B) Soustraction de la température de Juillet à l’indice de croissance. Des valeurs négatives 
(positives) indiquent une divergence de la croissance radiale, marquée par des valeurs inférieures 
(supérieures) à celles de la température de juillet.
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considère les données Histalp (l’écart est moins marqué avec les températures de Chamonix). Il a été en 
outre démontré que l’intensité de cette divergence est grandement influencée par l’exposition du site : 
elle est ainsi plus faible au nord (Leonelli et al, 2009). Néanmoins, il est évident qu’un « décrochage » 
se produit au milieu des années 1980, comme rapporté par Oberhuber et al (2008). L’absence de 
signature marquée du cerne de 2003 est aussi une illustration de ce phénomène, puisqu’il correspond 
dans la chronologie CHAM à un faible accroissement de la croissance radiale (5,7%, ~0,1σ) par 
rapport à la moyenne de 1934-2008 alors que les températures de juillet étaient 1,1σ au dessus de 
la moyenne de la même période (station de Chamonix). Le même décalage peut être observé, à une 
échelle moindre, pendant deux autres périodes marquées par des étés chauds dans la région alpine : 
les décennies 1825-1835 et 1940 (Böhm et al, 2001 ; Corona et al, 2010b ; Fig. 4.16). 
La raison de ces décalages résiderait dans l’impact négatif des sécheresses temporaires qui 
deviendraient le facteur limitant la croissance, même au niveau de la limite supérieure de la forêt. 
La relation négative entre l’évolution du potentiel hydrique du sol (ψ), et la croissance est bien 
établie, mais généralement considérée comme peu limitante dans ce type d’environnement – même 
dans les Alpes internes autrichiennes pourtant sèches (P_JJA : 358mm à 2245 m, Oberhuber, 2004) 
(Tranquillini, 1979). Il a pourtant été démontré que les sols peuvent devenir physiologiquement secs 
en altitude sur certaines périodes dans cette région (Anfodillo et al, 1998 ; Oberhuber, 2004). Ces 
conditions entrainent un déficit d’assimilation, et donc de croissance, particulièrement marqué chez 
Pinus cembra (Anfodillo et al, 1998). Dans le MMB, les précipitations sont plus importantes au 
niveau de la limite supérieure de la forêt que dans les Alpes orientales (JJA est aussi la période la plus 
arrosée avec 361 mm en moyenne à 1040 m ; période 1961-1990). Cependant, par analogie avec le 
reste des Alpes, l’occurrence d’un stress hydrique à la fin de la saison de croissance est envisageable 
car la sensibilité à ces épisodes est fortement conditionnée par les facteurs micro-topographiques : 
épaisseur du sol, exposition au vent, etc… (Pfeifer et al, 2005).
Des facteurs de seuil peuvent également expliquer le décrochage, et la réponse non linéaire à la 
température. Les conifères poussant en limite supérieure de la forêt ont une température optimale de 
photosynthèse relativement basse (~13-16°C) (Carrer et al, 1998) ; un fort dépassement de ce seuil 
n’entraine donc pas de réponse linéaire en terme de croissance, ce qui a été démontré dans d’autres 
régions (D’Arrigo et al, 2004).
Le phénomène inverse est également observable avec des températures déviant négativement de 
la moyenne, qui ne se traduisent pas par une diminution de la croissance radiale (e.g. 1850, 1880-
1900). Pour Pfeifer et al (2005), le conditionnement biologique de l’année précédente, ainsi que 
d’autres forçages que la température d’été, peuvent compenser la chute de croissance attendue. 
Contrairement aux Alpes du sud, le contrôle de la croissance par les précipitations hivernales et 
printanières n’est pas significatif dans le MMB sur les deux derniers siècles, mais il le devient dans 
la seconde moitié du 20e s (Fig. 4.12A). L’influence positive des précipitations de mars a aussi été 
rapportée par Oberhuber (2004).
L’évolution la plus marquante observée dans le MMB concerne le poids positif croissant des 
précipitations printanières dans la largeur des cernes au 20e s, particulièrement visible pour les données 
de Chamonix (Avril ; Fig. 4.14). 
Une telle évolution n’a pas été notée dans d’autres travaux portant sur l’évolution de la réponse 
climatique de Pinus cembra dans les Alpes (Carrer et al, 2007 ; Oberhuber et al, 2008 ; Saulnier et 
al, 2011). Elle pourrait être causée par la protection du manteau neigeux contre les gelées tardives, et 
par un apport en eau significatif, favorisant la croissance dans un contexte global de réchauffement. 
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Ceci est cohérent avec les résultats de Oberhuber et Kofler (2003) qui indiquent que ce sont les sites 
exposés nord qui montrent la plus forte réponse au réchauffement – qui y engendre une fonte précoce 
du manteau neigeux et une saison de croissance allongée.
Nous n’avons pas noté d’évolution concernant les fonctions de réponse des températures des 
mois de juillet et aout qui sont très stables sur la période (Fig. 4.13), contrairement à Saulnier et al 
(2011), qui attribuent cette évolution notée en Vanoise, à un allongement de la saison de croissance 
par rapport aux Alpes du sud (Mercantour, Briançonnais). Leonelli et al (2009) rapportent également 
des corrélations très stables avec les températures estivales sur les sites exposés au nord. 
L’évolution notable dans le MMB concerne plutôt la corrélation positive croissante avec la 
température de septembre qui apparaît au 20e s (Fig. 4.13). Cela pourrait signifier un allongement de 
la saison de croissance sur une partie du mois de septembre, en raison de la baisse de la fréquence 
des gels nocturnes. Une telle évolution n’a pas été reportée par ailleurs, même si Carrer et al (2007) 
trouvent également une très forte évolution de la corrélation entre la température de septembre de 
l’année t sur les deux derniers siècles dans les Alpes occidentales : une très forte anti-corrélation 
avec la croissance prévalait au début de la période alors qu’elle n’est plus significative au 20e s. Cette 
évolution n’apparait pas dans les fonctions de réponse dans le reste des Alpes françaises (Saulnier et 
al, 2011).
En résumé, la croissance radiale de Pinus cembra est largement liée aux températures estivales, 
comme le montre sa hausse dans les Alpes depuis les années 1920 et davantage encore le milieu 
des années 1980 (Rolland et al, 1998). C’est d’autant plus vrai pour cette espèce qui a une capacité 
photosynthétique faible par rapport à d’autres essences de l’écotone de la limite supérieure de la forêt 
(Larix, Picea). Néanmoins sur certaines périodes la croissance tend à se découpler du seul signal 
thermique estival, en raison de l’influence croissante d’épisodes extrêmes (e.g. sécheresse estivale, 
précipitations printanières) (Oberhuber et al, 2008 ; Wieser et al, 2009).
Toutefois, d’autres facteurs non climatiques comme l’augmentation de la teneur en CO2 dans 
l’atmosphère ont également été évoqués pour expliquer l’accroissement de la croissance radiale 
observée sur des périodes thermiquement similaires, entre la fin du PAG et les années 1980 (Nicolussi 
et al, 1995).
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4.3. Comparaison avec l’enregistrement glaciaire
4.3.1. Comparaison avec les bilans de masse
Il n’existe pas de longue chronique de bilans de masse (b) dans le massif du Mont Blanc. La plus 
longue série est celle du glacier d’Argentière qui débute en 1976 (Vincent, 2002 ; Vincent et al, 2009). 
Ces données ont été corrélées avec les données climatiques de la station de Chamonix pour quantifier 
les paramètres qui contrôlent le b. Les coefficients de corrélation ont été calculés pour l’année t, avec 
la même procédure que pour les chronologies de cernes (cf § 4.2.1). Les b annuels spécifiques ont été 
préalablement transformés en indices en divisant les valeurs brutes par les valeurs données par une 
droite d’ajustement linéaire. 
Le contrôle thermique le plus important du b sur cette période est la température de juin (corrélation 
négative) qui va conditionner la durée de la saison d’ablation. Mais le forçage majeur concerne les 
précipitations de l’hiver, et surtout du printemps (mars et mai), positivement corrélées au bilan de 
masse.
Les chronologies de Pinus cembra sont habituellement considérées comme pertinentes pour la 
reconstitution des bilans de masse (Nicolussi, 1995 ; Leonelli et al, 2008) notamment parce qu’elles 
enregistrent peu d’effets non climatiques (e.g. Tordeuse chez Larix decidua).
 Les indices de croissance des chronologies de cernes ont été comparés avec les b sur la période 
commune. Théoriquement, une corrélation négative est attendue entre ces deux séries du fait d’un 
même forçage principal (température d’été), i.e. les anomalies de températures positives favorisent la 
croissance des arbres (Fig. 4.16) et entraînent des bilans de masse négatifs (Fig. 4.17)
Fig. 4.17. Coefficients de corrélation entre la série de bilans de masse annuels du glacier d’Argentière 
(1976-2008), et les données climatiques de la station de Chamonix-Bouchet pour l’année t. Les 
valeurs significatives au seuil de 95% sont indiquées en noir.
Chapitre 4 - Chronologies multicentennaires dans les Alpes nord-occidentales  
190
Les résultats sont présentés sur la Figure 4.18A. Ils indiquent une relation extrêmement contrastée 
à l’échelle interannuelle, et statistiquement inexistante (ARG_B/CHAM_RES : r = 0,06 ; ARG_B/
GDCHA_RES : r = 0,08). Certaines périodes paraissent même corrélées positivement : e.g. 1989-
1993, ou l’année 2001. Les séries lissées (Fig. 4.18B) montrent une corrélation positive encore 
plus marquée, bien que non significative (ARG_B/RES_CHAM : r = 0,21). La seule corrélation 
significative est trouvée entre les données de b brutes (non indicées) et la courbe CHAM_STD (r = 
-0,29 ; p = 0,09) (voir Fig. 4.19). 
Afin d’évaluer ces désaccords, les anomalies saisonnières de précipitations hivernales et de 
températures pour JJA sont reportées sur la figure 4.18C. La comparaison indique que les années de 
Fig. 4.18. (A) Indice du bilan de masse annuel spécifique du glacier d’Argentière (ARG_BM) 
comparé à l’indice de croissance de Pinus cembra (CHAM_RES) et Larix decidua (GDCHA_RES) 
sur la période 1976-2008 ; (B) Séries lissées avec une moyenne mobile sur 5 ans ; (C) Anomalies 
des précipitations de printemps (MAM), et des températures d’été (JJA), par rapport à la moyenne 
1961-1990, pour la station de Chamonix-Bouchet. Toutes les séries sont centrées et exprimées en 
termes d’écarts standards à la moyenne. Les séries de cernes sont inversés pour tenir compte de la 
corrélation négative théorique entre les deux enregistrements.
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faible croissance des conifères qui ne correspondent pas à des bilans de masse positifs sont causées par 
une sécheresse hivernale et printanière marquée (e.g. 1976_DJF = -1,7σ ; x 1989-1993_MAM(DJF) = 
-0,6σ (-0,4σ)) et des températures élevées pendant la saison de croissance. 
Oberhuber (2004) trouve également une forte relation entre ces années exceptionnelles en termes 
de déficit d’enneigement et les chutes de croissance chez Pinus cembra en limite supérieure des 
arbres (voir sa Fig. 5). Les conclusions de Pfeifer et al (2005) vont dans le même sens en pointant une 
conjugaison de facteurs pouvant expliquer des chutes de croissance non visibles dans l’enregistrement 
des températures de juillet (e.g. températures automnales froides, faibles précipitations hivernales, 
sécheresse pendant la période de croissance). Une couverture nivale faible ou inexistante entrainant 
une vulnérabilité accrue au stress du au gel, et un impact négatif sur la croissance. 
A l’inverse, les années de forte croissance des arbres correspondant à des bilans de masse très 
positifs sont causées par de très fortes anomalies de précipitations hivernales et printanières (1995_
DJF(MAM) = 2,5σ (0,9σ) ; 2001_MAM = 3,3σ). 
Leonelli et al (2009) trouvent un bon accord avec les séries de bilans de masse pour des chronologies 
négativement corrélées aux précipitations de mars et qui possèdent un fort signal (positif) des 
températures estivales. A l’inverse, une corrélation positive entre les précipitations printanières et la 
largeur du cerne, comme cela est le cas dans le MMB (Fig. 4.12A) est la raison des corrélations très 
faibles avec les séries de b. 
Ceci est d’autant plus vrai que la corrélation positive entre les largeurs de cerne et les précipitations 
de MAM n’est pas stable dans le temps, mais se renforce dans la seconde moitié du 20e s dans le 
MMB (Fig. 4.14).
Le signal température dans la réponse climatique de Pinus cembra est donc fortement modulé 
par les précipitations de la fin de l’hiver sur les dernières décennies, ce qui fait diverger la relation 
largeur de cernes / b. Ces résultats traduisent l’instabilité d’un modèle qui relierait la croissance des 
arbres au bilan de masse sur cette période dans le MMB. Néanmoins les effets de site influencent 
l’enneigement (fréquence et vitesse du vent notamment) - et donc la sensibilité de la réponse des 
arbres. Les conclusions tirées de l’examen d’une chronologie unique ont de ce fait une portée limitée. 
La constitution d’un réseau de chronologie de Pinus cembra dans le MMB est souhaitable, afin de 
moyenner les réponses de plusieurs populations, et de renforcer ces résultats.
Nicolussi (1995) mentionne une amélioration de la relation statistique en considérant séparément 
la mesure du bois initial et du bois final, ce qui permet d’atteindre des corrélations de -0,7 entre les 
deux séries sur la période 1934-1988 pour Hintreisferner (-0,86 après lissage avec une moyenne 
mobile sur 5 ans). Cette méthode permet de tenir compte des « fenêtres temporelles » légèrement 
différentes de la sensibilité climatique des deux proxies (K. Nicolussi, com. pers.). Elle permet de 
capturer dans le modèle des paramètres météorologiques non représentés dans la largeur totale du 
cerne. La densité du bois final (représenté par sa largeur) est corrélée avec les températures de la fin 
de l’été (T_AS) (Frank et Esper, 2005) qui peuvent avoir une grande influence sur le bilan de masse 
certaines années (Fig. 4.17). De plus, comme l’autocorrélation est très forte dans les séries de Pinus 
cembra, le lissage améliore toujours les corrélations.
Ainsi, nous avons montré que les forçages contrôlant les bilans de masse et les largeurs de cernes 
de Pinus cembra sont légèrement différents dans le MMB : T_JUN pour les b et T_JUL pour les 
cernes. Mais surtout, il existe une forte corrélation positive avec les précipitations de printemps pour 
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les deux enregistrements. Cette réponse commune va à l’encontre de la relation théorique négative 
entre les forçages de ces deux objets, et induit une amplification du désaccord (signes différents) lors 
d’années exceptionnelles (e.g. 2001).
Ce découplage peut être dû à : i) une fréquence accrue d’épisodes extrêmes sur les dernières 
décennies, ii) à une hausse du contrôle de la croissance radiale par les précipitations dans un contexte 
de réchauffement. Ces conclusions rejoignent celles de Leonelli et al (2008) qui observent également 
un découplage lors d’années exceptionnelles, menant à une divergence entre les deux séries. De plus, 
les deux objets ne semblent pas être statistiquement corrélés aux précipitations estivales sur la période 
dans le MMB.
A l’inverse, dans les Alpes orientales, les chronologies de Pinus cembra semblent être négativement 
corrélées avec les précipitations de MAM et de JJA (Oberhuber et al, 2008 ; Leonelli et al, 2011) 
qui sont aussi les forçages principaux des b (en dehors de la T_JJA) (Leonelli et al, 2011). Dans 
cette région, les désaccords apparaissent plutôt à cause de l’effet de seuil de la réponse des arbres à 
la température qui induit une sous-estimation de la reconstitution du b d’années où la température 
estivale est bien au dessus de la moyenne (e.g. 2003) (Leonelli et al (2008 ; 2009)
Les b des glaciers alpins sont principalement contrôlés par les températures estivales mais les 
glaciers situés en marge de la chaîne (i.e. recevant des totaux pluviométriques annuels importants) 
– comme ceux du MMB – sont particulièrement sensibles aux précipitations et à leur variabilité 
(Marzeion et al, 2012, voir leur Fig. 10). 
Cet aspect tend donc à renforcer encore une relation opposée à la relation « théorique » recherchée 
puisque les précipitations de printemps ont un poids qui se renforce dans l’explication des deux 
séries.
Fig. 4.19. A) Bilan de masse annuel spécifique du glacier d’Argentière (bleu, échelle dr.) et 
chronologie CHAM STD indicée (orange, échelle g.), sur la période 1976-2008 (r = -0,29 ; p = 
0,09) ; B) Séries lissées avec une moyenne mobile sur 3 ans (r = -0,73 ; p < 0,001).
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Afin d’améliorer le modèle dans une optique de reconstitution de b, les conclusions suivantes 
peuvent être tirées de cette analyse préliminaire :
- La mesure séparée du bois initial et du bois final permettrait d’améliorer la relation.
- La calibration sur une série de b plus longue est indispensable. Le glacier de Saint Sorlin 
possède l’une des plus longues séries dans les Alpes françaises (1957-). L’utilisation de 
plusieurs chronologies proches de ce site (Belledonne) permettrait de limiter l’influence des 
facteurs locaux. 
- Il est nécessaire d’aller au delà de la variabilité interannuelle en considérant les moyennes 
fréquences et la tendance. Dans ce sens, l’utilisation des séries STD et le lissage des données 
peuvent améliorer la relation statistique.
4.3.2. Comparaison avec les fluctuations de longueur
Les séries de fluctuations de longueur des glaciers disponibles sur le secteur d’étude sont plus 
longues que les séries de bilans de masse, et permettent d’évaluer la relation entre les largeurs de 
cernes et les avancées glaciaires à une échelle séculaire. Ces deux mesures de l’activité glaciaire sont 
différentes. Les fluctuations de longueur représentent un signal climatique lissé et retardé du temps 
de réponse du glacier (Chapitre 2).
Les séries de cernes ont été comparées avec : i) quatre longues séries de variations frontales : 
Bossons (1870-), Mer de Glace (1878-), Argentière (1878-) et Trient (1879-) (données : C. Vincent/
LGGE ; VAW/SCNAT/ETHZ) disponibles sur le versant nord du massif ; et ii) trois séries de variations 
frontales du versant sud issues de mesures étendues par une reconstitution récente (Imhof, 2010) : Pré 
de Bard (1818), Brenva (1818) et Miage (1767). Les calculs ont porté sur la période 1818-2008 pour 
BRE et MIA, et 1870-2008 pour PdB.
Les données de largeurs de cernes sont les chronologies STD non lissées pour les deux 
espèces (MB_1H et VIS). La chronologie MB_1H intègre en majorité des arbres ayant poussé à 
proximité immédiate des marges glaciaires (site MDC). Les chronologies STD sont considérées : 
i) représentatives du signal climatique de l’année t, puisque la réaction des arbres à la température 
est virtuellement immédiate (cf 4.2), et ii) intégrant l’effet retard qui régit également les variations 
frontales. Les corrélations significatives à un délai t+n (i.e. cross-corrélation), représentent donc le 
temps de réaction du glacier à une perturbation donnée.
Les résultats de la cross-corrélation pour le secteur nord sont présentés dans le Tableau 4.4 et 
sur la Figure 4.20. Ils indiquent des temps de réaction de 3 ans pour le glacier des Bossons, 6 ans 
pour le glacier de Trient, 9 ans pour le glacier d’Argentière et 13 ans pour la Mer de Glace (MB_1H) 
(les calculs effectués avec la version ARS de la chronologie montrent des résultats identiques). Ces 
résultats sont parfaitement en accord avec les observations directes sur la période (Chapitre 2 ; Martin, 
1977 ; Reynaud, 1993). Sur ce secteur, les résultats issus de la courbe VIS ne sont significatifs que 
pour les séries des Bossons (p < 0,0001) et de la Mer de Glace (p = 0,05) avec des temps de réaction 
respectivement de 4 et 17 ans. 
Les résultats pour le secteur sud sont présentés dans le Tableau 4.5 et sur la Figure 4.21. Ils 
indiquent des temps de réaction respectifs de 11 ans, 15 ans et 17 ans, pour les glaciers de Pré de Bard, 
de la Brenva et du Miage (MB_1H).
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Tab. 4.4. Résultats des cross corrélations entre les indices de largeur de cernes (chrono MB_1H) 
et les séries de variations de longueur des glaciers du versant nord du massif du Mont Blanc. Les 
valeurs significatives au seuil de 99% sont indiquées en gras, les valeurs retenues sont soulignées.
Fig. 4.20. Cross-corrélations entre les variations de longueur des glaciers du versant nord du MMB, 
et les indices de largeur de cernes pour Bossons (1870-2008), Trient (1879-2008), Argentière et Mer 
de Glace (1878-2008) (trait plein : chrono MB_1H, tiretés : chrono VIS)
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Tab. 4.5. Résultats des cross corrélations entre les indices de largeur de cernes (chrono MB_1H) et 
les séries de variations de longueur des glaciers du versant sud du MMB. Les valeurs significatives 
au seuil de 99% sont indiquées en gras, les valeurs retenues sont soulignées.
Fig. 4.21. Cross-corrélations entre les variations de longueur des glaciers du versant sud du MMB, 
et les indices de largeur de cernes sur la période 1818-2008 (trait plein : chrono MB_1H, tiretés : 
chrono VIS) (Les calculs pour PdB portent sur la période 1870-2008).
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Un indice des variations frontales des glaciers du MMB (GL_MOY) a été déterminé en moyennant 
les valeurs des courbes de variations frontales individuelles alignées selon les temps de réponse 
déterminés précédemment (Fig. 4.22).
La comparaison de l’indice des variations frontales avec l’indice de croissance de la courbe 
MB_1H lissé sur 11 ans (Fig. 4.22C) montre une bonne corrélation (r = -0,59, p < 0,0001) sur la 
période 1870-2008. Les courbes BRE et MIA n’ont pas été inclues dans l’indice. La première est 
légèrement asynchrone (Fig. 4.22B), et la seconde reflète un signal lissé d’un glacier noir. Pour BRE, 
le temps de réaction de 9 ans calculé par Imhof (2010) par rapport au seul signal de température paraît 
donc plus juste que les 15 ans calculés ici d’après MB_1H. 
Fig. 4.22. (A) Série STD MB_1H, et (B) Séries de variations frontales de six glaciers du massif 
du Mont Blanc alignées selon leurs temps de réaction respectifs ; (C) Séries STD MB_1H et VIS, 
lissées avec une moyenne mobile sur 11 ans, comparées à l’indice moyen des variations frontales des 
glaciers du MMB. Toutes les séries sont centrées, détendancées, et exprimées en terme de déviations 
standards par rapport à la moyenne.
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La comparaison avec la chronologie VIS montre une corrélation inférieure (r = -0,43), qui s’avère 
plus élevée pour un décalage de -4 ans (r = -0,54). A l’échelle décennale les minimas de croissance de 
la courbe VIS sont antérieurs de quelques années à ceux de la courbe MB_1H (Fig. 4.22C) ce qui est 
cohérent avec les temps de réponse systématiquement plus longs calculés avec cette chronologie.
Cette démarche souffre d’un argument de circularité, i.e. les courbes ont été alignées selon leur 
corrélation avec le signal dendrochronologique. Cependant, la très bonne concordance avec les temps 
de réaction observés de façon directe indique que les variations des indices de cernes sont un bon 
proxy des variations de longueur des glaciers dans le massif du Mont Blanc à l’échelle décennale. De 
plus, ces temps de réaction sont plus fiables que ceux calculés par rapport aux seules températures 
car la réponse de l’arbre prend en compte à la fois les précipitations hivernales et les températures 
estivales (Pelfini et al, 1998). La différence avec les décalages observés avec les séries de bilans de 
masse réside dans le lissage. Le poids des années aberrantes, i.e. où l’on note une forte divergence de 
la réponse climatique des arbres, est amoindri dans ces séries. Le calcul porte de plus sur une période 
où les années aberrantes discutées dans le § 4.3.1 étaient présumées moins fréquentes. 
Ces résultats montrent la pertinence des séries de cernes de Pinus cembra pour l’enregistrement 
de moyenne fréquence (décennale) des paramètres climatiques responsables des variations de bilans 
de masse, comme cela a souvent été proposé de manière qualitative (e.g. Lamarche et Fritts, 1971). 
Les coefficients de corrélation systématiquement plus faibles calculés avec les séries de Larix decidua 
(seule exception pour les Bossons qui possèdent le temps de réponse le plus court, ~3 ans) montrent 
une fois de plus que la réponse climatique de Pinus cembra possède une forte composante climatique, 
mais intégrée sur plusieurs années (> 3 ans).
4.4. Interprétation paléoclimatique des chronologies de bois subfossiles
Les dates de morts des arbres subfossiles présentées dans le Chapitre 3 constituent un enregistrement 
discontinu de l’activité glaciaire. 
A la lumière des résultats obtenus concernant les forçages des séries de cernes (§ 4.2.1), et en se 
basant sur la bonne corrélation entre l’indice de croissance décennal de Pinus cembra et les variations 
glaciaires dans le MMB (§ 4.3.2), une interprétation qualitative des indices de croissance des bois 
subfossiles peut être esquissée d’un point de vue paléoclimatique. 
L’interprétation des indices de croissance en terme de fluctuations glaciaires a souvent été 
proposée (e.g. Lamarche et Fritts, 1971 ; Villalba et al, 1990). Elle doit s’appuyer au préalable sur 
la caractérisation de la réponse de l’arbre au climat, et sur une évaluation de la robustesse de cette 
relation sur la période récente (Section 4.3 ; Renner, 1982 ; Villalba et al, 1990). A noter que cette 
interprétation n’est pertinente que sur les portions les mieux répliquées des chronologies (voir § 
4.1.4).
Les données acquises dans le MMB sont comparées dans cette section à d’autres enregistrements 
à haute résolution provenant de la Grande Région Alpine ou de l’Europe nord-occidentale.
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4.4.1. La période 2000-1400 BC
La chronologie MB_5 couvre une partie du court optimum climatique identifié d’après les 
datations d’artefacts archéologiques sur des cols suisses (voir 2.3.3.4a) et le début de la phase froide 
du Löbben (3.8-3.4 ka ; Patzelt et Bortenschlager, 1973). 
Dans sa partie la mieux répliquée elle montre un intervalle de faible croissance centré sur 1786 
BC (1789-1780 BC : -0,75σ). A partir de 1666 BC, de fréquentes chutes de croissance abruptes se 
succèdent (Fig. 4.23E). 
La mesure de la densité du bois final est un proxy plus robuste des températures estivales que ne 
le sont les largeurs de cernes (Bircher, 1982 ; Renner, 1982 ; Marcoux, 2000 ; Frank et Esper, 2005 ; 
Büntgen et al, 2006). La chronologie Höhenbiel_6 repose sur la mesure de la densité maximale du 
bois final, qui représente les conditions de la fin de la saison de croissance. Elle présente dans sa 
première partie des chutes brèves, puis indique que des conditions clémentes ont prévalues pendant 
Fig. 4.23. Contexte paléoclimatique de la période 2000-1400 BC : (A) Enregistrement du Ti (carotte 
LDB04), marqueur du détritisme dans le lac du Bourget (Jacob et al, 2008) ; (B) Enregistrement 
COMNISPA, synthèse de la mesure du δ18O dans trois stalagmites de la grotte de Spannagel (Tyrol, 
Autriche) interprété comme un proxy de température annuelle (Vollweiler et al, 2006) ; (C) Anomalies 
de croissance de Pinus cembra subfossiles du Lac Cristol (vallée de la Clarée, 05) (Edouard et Thomas, 
2008) ; (D) Densité maximale du bois final de Larix decidua subfossiles de la tourbière Hohenbiel 
(Uri, Suisse ; chronologie Höhenbiel_6), interprétée comme un proxy des température estivales (AS). 
Série lissée avec une moyenne mobile pondérée binomiale sur 31 ans (Renner, 1982) ; (E) Anomalies 
de croissance de la chronologie MB_5 (ce travail). Les séries sont centrées, réduites (sauf A et B), et 
lissées avec une moyenne mobile sur 11 ans (sauf D). Les anomalies sont exprimées en termes d’écarts 
standards à la moyenne.
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une période de 75 voire 100 ans – entre 1740 (1765) et 1665 BC – caractérisée par des valeurs de 
densité très élevées. De plus, cette période correspond parfaitement à un intervalle marqué par de très 
faibles apports détritiques dans le lac du Bourget (LDB) (Fig 4.23A). 
Peu après, une chute brutale et prononcée des valeurs de densité se produit en l’espace de 5 ans. 
Cette péjoration marquée par des conditions de croissance inférieures à la moyenne va durer 165 ans 
(1500 BC). Elle se singularise par les valeurs les plus basses mesurées par Renner (1982) sur des bois 
subfossiles holocènes (à l’exception de la période du PAG, non étudiée) (Fig. 4.23D). A noter que les 
valeurs de δ18O de la grotte de Spannagel connaissent une brusque hausse également à cette période 
(Fig. 4.23B). Le décalage (~40 ans) avec les séries dendrochronologiques peut venir de l’incertitude 
sur le modèle d’âge, ou du temps de transfert de l’eau dans le système karstique.
Cette première chute abrupte culmine en 1660 BC dans le MMB. Un second épisode est marqué 
par les valeurs extrêmement basses atteintes en 1623 (-2,8σ) et 1622 (-2,1σ) BC. Enfin, la 3e dépression 
est interrompue par la mort de l’échantillon MDG5-01, probablement recouvert par le glacier en 1581 
BC. 
A l’échelle hémisphérique, la décennie 1620 BC est marquée par un refroidissement brutal, identifié 
dans plusieurs chronologies à 1628-1627 BC, et attribué à l’éruption de Théra (Ile de Santorin, Grèce) 
(Baillie, 1995 ; Grudd et al, 2000 ; Friedrich et al, 2006). Les valeurs observées pour cet événement 
climatique catastrophique semblent donc légèrement asynchrone dans le MMB (même après ajout 
de l’année « 0 »), et pourraient s’expliquer par une réponse décalée de Pinus cembra, mais aussi 
par le fait que la réplication de la chronologie est faible à cette période et sans doute perturbée par 
la proximité du glacier (Chapitre 3). Grudd et al (2000) identifient une seconde chute de croissance, 
moins prononcée, un siècle plus tard qui apparaît également dans la chronologie du Lac Cristol en 
1527-1526 BC (-1,2σ) et dans la chronologie Höhenbiel_6. 
Pendant l’intervalle paroxysmal du Löbben, les variations glaciaires paraissent avoir suivies la 
courbe des températures estivales : Nicolussi et Patzelt (2001) relatent un premier maximum du 
Gepatschferner atteint en 1626 BC, puis après une courte décrue, un maximum supérieur au niveau 
des années 1930 est atteint après 1555 BC (§ 2.3.3.4b). La stratigraphie des dépôts glaciaires de 
cette période indique souvent deux avancées distinctes et rapprochées (car non distinguables par les 
datations 14C), parfois séparées par un sol fossile. D’après la courbe MB_5, il est probable qu’une 
première avancée se soit produite deux siècles plus tôt. La datation dendrochronologique indiquant 
que le glacier du Gorner a dépassé une extension inférieure à celle de 1954 après 1851 BC (Holzhauser, 
2010) est cohérente avec un premier maximum glaciaire du Löbben atteint dans la première moitié du 
18e s (vers 1780 BC ?). 
A noter que sur un site de tourbière proche du MMB deux évènements détritiques ont été datés de la 
période du Löbben. Ils encadrent respectivement un âge de 3557 ± 82 cal BP et sont interprétés comme 
des évènements érosifs d’origine climatique survenus dans un bassin versant rendu plus sensible par 
les défrichements anthropique qui ont commencé dès le 3e millénaire BC (David, 2010). Ces résultats 
renforceraient l’hypothèse de deux évènements bien distincts auxquels peuvent correspondre deux 
avancées glaciaires.
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4.4.2. La période 1400-500 BC
La courbe MB_4 couvre la transition entre l’optimum de l’Age du Bronze (~1400-1000 BC) et la 
période du Göschenen I (~1000-400 BC) (Fig. 4.24G). Les deux premiers siècles de cet optimum sont 
marqués par une contraction des glaciers alpins (Holzhauser et al, 2005 ; Holzhauser, 2009). C’est 
Fig. 4.24. Contexte paléoclimatique de la période 1400-500 BC : (A) Anomalies de croissance 
positives de chênes subfossiles de l’E de la France, interprétées comme des P_AMJ supérieures à la 
normale. Série standardisée avec une spline de 150 ans (données : W. Tegel) ; (B) Enregistrement du 
Ti (carotte LDB04), marqueur du détritisme dans le lac du Bourget (Jacob et al, 2008) ; (C) Densité 
maximale du bois final de Larix decidua subfossiles de la tourbière Hohenbiel (Uri, Suisse) (chronologie 
Höhenbiel_6), interprétée comme un proxy des températures estivales (AS). Série lissée avec une 
moyenne mobile pondérée binomiale sur 31 ans (Renner, 1982) ; (D) Anomalies de croissance de 
Larix decidua subfossiles provenant de marges proglaciaires du Valais (chronologie MKGOESCH_1). 
Données lissées avec une moyenne mobile pondérée sur 13 ans (Holzhauser, 2009) ; (E) Anomalies de 
croissance de Fagus sylvatica pour la Haute-Souabe (SW Allemagne). Bois archéologiques provenant 
d’habitats palafittiques (Lac de Federsee). Série standardisée avec une spline de 200 ans (Billamboz, 
2003) ; (F) Anomalies de croissance de Pinus cembra subfossiles du Lac Cristol (Edouard et Thomas, 
2008) ; (G) Anomalies de croissance de la chronologie MB_4 (ce travail). Toutes les séries (sauf 
B et C) sont centrées, réduites, et lissées avec une moyenne mobile sur 11 ans. Les anomalies sont 
exprimées en termes d’écarts standards à la moyenne.
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pourquoi la faible croissance observée dans les premières décennies de MB_4 peut être un artefact 
du à la faible réplication (n = 2 jusqu’en 1280 BC). En revanche, la chute de croissance de la fin du 
13e s BC (n = 4) qui culmine en 1225-1224 BC (-2,9σ) confirme les quelques preuves d’une avancée 
glaciaire à cette période (Chapitre 3). 
Des bois non in situ d’Aletsch, dont les derniers cernes sont conservés, indiquent une avancée 
jusqu’à une extension inférieure à celle de 2000 AD en 1213-1211 BC (Holzhauser, 2009). De même, 
quatre échantillons détritiques du Gepatschferner – auxquels il manque des cernes périphériques – 
indiquent un recouvrement vers 1200 BC (Nicolussi et Patzelt, 2001 : 43).
Cette avancée a pu être causée par une hausse des précipitations printanières centrée sur 1250 
BC, bien visible dans les séries des chênes de l’Est de la France (Fig. 4.24A). La fin du 13e s BC est 
également marquée par : i) une fréquence de crues supérieure à la moyenne dans l’enregistrement 
sédimentaire du Lac d’Anterne (2063 m, haute vallée de l’Arve) interprétée comme des précipitations 
estivales/automnales importantes (Giguet-Covex et al, 2012) ; et ii) des durées d’englacement très 
importante (>230 j/an) sur le lac Oberer Landschitzsee (2076 m, Autriche ; Schmidt et al, 2008).
Une autre forte chute de croissance de la courbe MB_4 commence vers 950 BC et culmine en 900 
BC (n = 7). Elle est asynchrone par rapport aux deux chronologies provenant de milieux non-glaciaires 
(Cristol et Federsee) et aux chronologies de chênes de tourbières allemands (Leuschner et al, 2002) 
qui montrent toutes des minima centrés sur 950 BC. Elle est par contre en phase avec la chronologie 
du Valais marquée par de faibles valeurs dans la première moitié du 9e s (Fig. 4.24D). La persistance 
de croissance en dessous de la moyenne jusqu’à 900 BC sur les deux sites en contexte glaciaire 
pourrait indiquer une proximité relative du glacier, entraînant un microclimat local défavorable à 
la croissance. La progression des glaciers au milieu du 10e s est attestée sur de nombreux sites (§ 
2.3.3.4c et Chapitre 3). Elle pourrait s’expliquer aussi par la hausse des précipitations enregistrée à 
partir de 2950 b2k par la mesure des isotopes stables de l’O et du C dans un plancher stalagmitique 
d’une grotte autrichienne (Boch et Spötl, 2011).
Le début du 8e s BC voit une perturbation majeure avec des chutes de croissance centrées sur 
779-778 BC et une forte augmentation du détritisme dans le lac du Bourget (maximum à 773 BC). 
Cette période correspond à la transition Subboréal/Subatlantique (Van Geel et Magny, 2002). Elle 
est probablement caractérisée par de hauts niveaux glaciaires dans le MMB comme le montrent les 
dates de morts présentées au Chapitre 3. La persistance de conditions favorisant des bilans de masse 
positifs est attestée jusque vers 710 BC (-2,5σ) (Fig. 4.24G), date à laquelle le Gepatschferner a aussi 
atteint une extension de l’ordre de 1935 (712 BC).
Au vu des indices de croissance il est probable que cette dernière partie du Göschenen I, incluant 
les 8e et 7e, ait vu des hauts niveaux glaciaires continus entrecoupés de brefs retraits, puisqu’une 
dépression est visible dans la chronologie du Valais à partir de 640 BC. 
De plus, la période centrée sur 600 BC est marquée par des températures printanières et automnales 
particulièrement basses dans les Alpes orientales (Schmidt et al, 2008). Ces conditions expliquent 
les maxima atteints par le Gepatschferner, la Mer de Glace et le glacier d’Aletsch respectivement 
en 637 BC, après 608 BC, et en 600 BC (ou peu après). L’hypothèse d’un retrait glaciaire relatif est 
vraisemblable au 6e s BC comme l’indiquerait l’absence d’échantillons de bois subfossiles, de même 
que les apports détritiques dans le lac du Bourget qui fléchissent notablement après 600 BC – même 
si des preuves existent pour des niveaux glaciaires relativement élevés jusqu’au milieu du 5e s BC (§ 
2.3.3.4c).
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4.4.3. La période 50-650 AD
La première moitié du premier millénaire AD marque le retour à des conditions favorables aux 
bilans de masse glaciaires après l’optimum Romain. Cette période est clairement biphasée comme le 
montre le niveau des apports détritiques dans le lac du Bourget, interprété comme proxy des avancées 
glaciaires dans le MMB (Arnaud et al, 2005a ; Debret et al, 2010) (Fig. 4.25B). 
La première phase est marquée par des chutes de croissance abruptes et brèves qui culminent à 270 
AD dans le MMB (264-274 AD : -0,54σ ; 270 AD : -2,4σ) (Fig. 4.25F). Cette période de croissance 
en dessous de la moyenne est la plus importante enregistrée dans MB_3. Elle est confirmée par une 
bonne réplication (n = 7). Cette décennie a probablement été marquée par des températures estivales 
Fig. 4.25. Contexte paléoclimatique de la période 50-650 AD : (A) Reconstitution des précipitations 
de printemps (AMJ) pour l’Europe du nord occidentale (Bassin Parisien-Bavière-NE Allemagne) 
basée sur des chênes subfossiles (Büntgen et al, 2011) ; (B) Enregistrement du Ti (carotte LDB04), 
marqueur du détritisme dans le lac du Bourget (Jacob et al, 2008) ; (C) Densité maximale du bois final 
d’échantillons subfossiles (Larix decidua) provenant du glacier d’Aletsch, proxy des températures 
estivales (Renner, 1982) ; (D) Anomalies de croissance de Larix decidua subfossiles provenant de 
marges proglaciaires du Valais (chronologie MKGOESCH_2). Données lissées avec une moyenne 
mobile pondérée sur 13 ans (Holzhauser, 2009) ; (E) Reconstitution des anomalies de température 
estivale (JJA) par rapport à la moyenne 1901-2000, basée sur l’EACC (Pinus cembra, Alpes orientales) 
(Büntgen et al, 2011) ; (F) Anomalies de croissance de la chronologie MB_3 (ce travail). Toutes 
les séries (sauf B et D) sont centrées, réduites, et lissées avec une moyenne mobile sur 11 ans. Les 
anomalies sont exprimées en termes d’écarts standards à la moyenne.
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très basses et un faible ensoleillement dans les Alpes du nord. A cette période, les précipitations 
printanières sont au niveau de la moyenne (Fig. 4.25A). Puis, un premier pic de détritisme est enregistré 
vers 340 AD dans le LDB (Fig. 4.25B), parfaitement cohérent avec l’augmentation des précipitations 
dans la première moitié du 4e s AD dans les Alpes orientales (Boch et Spötl, 2011) et avec l’abandon 
des occupations romaines situées dans la plaine alluviale du Rhin après 320 AD, en réponse à une 
hausse de l’activité du fleuve (Ollive et al, 2008).
Conjointement, ces données indiqueraient un premier maximum glaciaire entre la fin du 3e s et la 
seconde moitié du 4e s AD (~280-375 AD), ou plus vraisemblablement une avancée en deux temps 
culminant vers 280 et 340-370 AD. Dans ce schéma la datation de 357 AD pour le maximum du 
glacier des Bossons paraît très cohérente. 
La forte chute de croissance de la fin du 3e s (270 AD) possède une signification régionale car 
elle est présente dans toutes les chronologies d’arbres subfossiles de tourbières d’Europe du nord 
(Leuschner et al, 2002 ; Sass-Klaassen et Hanraets, 2006). Dans ces environnements, les chutes 
de croissance abruptes sont interprétées comme une réponse de l’arbre à une hausse temporaire de 
la nappe, ou à une inondation (Saas-Klassen, 2004). Son occurrence sur des sites distants indique 
clairement un forçage climatique (hausse de l’humidité) – au-delà des conditions de site.
La tendance à la baisse des températures estivales se confirme dans la seconde moitié du 4e s AD, 
en phase avec une augmentation des précipitations printanières. Il est probable que cette période ait 
été marquée par de hauts niveaux glaciaires moyens continus. Les analyses isotopiques (δD, δ13C) 
conduites sur la chronologie holocène de chênes allemands indiquent un minimum marqué centré sur 
390 AD, qui est interprété comme l’une des périodes les plus froids et humides de l’Holocène (Mayr 
et al, 2003). Néanmoins, un réchauffement significatif s’est produit avant la fin de ce siècle comme 
l’indiquent à la fois le retrait de la Mer de Glace (cf § 3.5.1) et les données densitométriques du glacier 
d’Aletsch (Fig. 4.25C).
On peut souligner ici l’asynchronisme entre les proxies de températures de la région alpine présentés 
dans la Figure 4.25 et les reconstitutions de températures estivales européennes et scandinaves qui 
montrent plutôt un refroidissement centré sur la première moitié du 4e s AD (~320 AD) et non la 
seconde (Büntgen et al, 2011 ; Esper et al, 2012).
L’événement majeur du premier millénaire est la très forte chute des températures qui intervient 
dans la première moitié du 6e s AD. Selon la reconstitution des précipitations printanières, cette 
chute se produit dans un contexte plutôt sec. Néanmoins, les décennies 530-540 AD correspondent 
à une forte chute de croissance se terminant par l’épisode de mortalité le plus important du premier 
millénaire pour les arbres de tourbières en Europe du nord (Leuschner et al, 2002 ; Saas-Klassen et 
Hanraets, 2006). Cela indique une hausse des précipitations à cette période, non retranscrite par la 
reconstitution saisonnière. A ce titre, l’avancée de la Mer de Glace datée après 525 AD (Chapitre 3) 
est remarquablement synchrone avec le dernier niveau détritique enregistré dans la tourbière étudiée 
par David (2010) et daté après 1436 ± 81 cal BP (~ 515 cal AD) et confirmerait ces hauts niveaux de 
précipitations, également retranscrits dans la série du LDB après 550 AD (Fig. 4.25B)
Il est probable que ce refroidissement hémisphérique du milieu du 6e s AD – du même niveau que 
la décennie 1810 AD – ait été causé par une éruption volcanique (Larsen et al, 2008 ; Baillie, 2008). 
Mais la persistance de températures très froides jusqu’au début du 7e s AD implique le relai d’un autre 
forçage. L’enregistrement des grands glaciers suisses montre des variations calquées sur la courbe de 
température, avec une décrue prononcée au début du 7e s (Holzhauser et al, 2005 ; Holzhauser, 2010). 
A l’inverse les données du Gepatschferner indiquent que des troncs ont été enfouis à la fin du 7e s, 
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avec un glacier à nouveau en progression au 8e s qui atteint le niveau de 1940 vers 786 AD) – cette 
avancée culminant au début du 9e s (809 AD). Dans le MMB, les données dendrochronologiques sont 
inexistantes pour cette période, aucun bois n’ayant pu encore être synchronisé.
4.4.4. La période 750-1375 AD
Fig. 4.26. Contexte paléoclimatique de la période 750-1375 AD : (A) Reconstitution des précipitations 
de printemps (AMJ) pour l’Europe nord-occidentale (Bassin Parisien-Bavière-NE Allemagne) basée 
sur des chênes subfossiles (Büntgen et al, 2011) ; (B) Reconstitution de l’indice de sécheresse estivale 
(JJAS_PDSI) basée sur des chênes vivants et archéologiques du SW de l’Allemagne. Données lissées 
avec un filtre passe-bas sur 20 ans. Des valeurs négatives indiquent des conditions plus sèches 
(Büntgen et al, 2010) ; (C) Enregistrement du Ti (carotte LDB04), marqueur du détritisme dans le 
lac du Bourget (Jacob et al, 2008) ; (D) Reconstitution des températures d’été (JJAS) pour les Alpes 
suisses d’après la densité du bois final de Larix decidua (Büntgen et al, 2006) ; (E) Reconstitution des 
températures d‘été (JJA) pour les Alpes du Sud françaises basée sur les largeurs de cernes de Larix 
decidua (Corona et al, 2010a) ; (F) Reconstitution des anomalies de températures estivales (JJA) par 
rapport à la moyenne 1901-2000, basée sur l’EACC (Pinus cembra, Alpes orientales) (Büntgen et 
al, 2011) ; (G) Anomalies de croissance de la chronologie MB_2 (ce travail). Toutes les séries (sauf 
A, B, C) sont centrées, réduites, et lissées avec une moyenne mobile sur 11 ans. Les anomalies sont 
exprimées en termes d’écarts standards à la moyenne.
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Sur la période médiévale on peut noter un très bon accord entre la chronologie MB_2 et la 
reconstitution de températures basée sur l’EACC (Fig. 4.26F-G). La forte chute de croissance de 
la fin du 8e s, qui culmine à 818-819 AD (-2,2σ ; n = 3), est particulièrement notable. Elle est en 
revanche peu marquée dans les reconstitutions basées sur Larix decidua (Fig. 4.26D-E) Elle pourrait 
expliquer en partie l’avancée du 9e s, qui commence vers 750 AD au Gepatschferner (Nicolussi et 
Patzelt, 2001) d’autant qu’elle correspond à un intervalle humide dans les Alpes autrichiennes (Boch 
et Spötl, 2011).
A en juger par les indices de croissance dans le MMB, la période 950-1175 AD paraît la moins 
favorable aux avancées glaciaires, et représenterait l’Anomalie Climatique Médiévale (MCA) 
paroxysmale. Cet intervalle est confirmé par :
i) les reconstitutions de températures (à l’exception de celle de Büntgen et al (2006) qui montre 
une forte chute en 1050 AD, coïncidant avec le minimum solaire de Oort) ;
ii) une anomalie négative des précipitations jusqu’en 1200 AD (Büntgen et Tegel, 2011) selon les 
reconstitutions disponibles pour l’Europe nord-occidentale (Büntgen et al, 2010 ; Büntgen et 
al, 2011) ;
iii) La hausse remarquable et brutale des apports détritiques dans le lac du Bourget au milieu du 
12e s (Fig 4.26C).
iv) La réplication de MB_2, qui avec 7 à 14 échantillons est maximale sur cette période (Fig. 
4.6).
 Avant la fin de la MCA, une nouvelle période de faible croissance commence en 1112 AD dans 
MB_2, et culmine en 1129 AD. La Mer de Glace était alors en position très avancée comme le 
prouvent les échantillons du site #4 (Chapitre 3). Cette avancée est vraisemblablement due à une chute 
des températures estivales – ce que confirment toutes les reconstitutions – plutôt qu’à une hausse des 
précipitations qui restent en dessous de la moyenne jusqu’en 1200 AD. De plus, les températures 
hivernales et printanières sont au niveau des minima holocènes dans la première moitié du 12e s AD 
(Pla et Catalan, 2005). L’ampleur de l’avancée du 12e s est retranscrite par le niveau de détritisme qui 
augmente soudainement dans le lac du Bourget (maximum vers 1163 AD). 
Le retrait consécutif a du être de courte durée puisque le 13e s est marqué par des étés pluvieux et 
des températures basses – surtout à partir de 1275 AD – très favorables aux bilans de masse glaciaires 
(Pla et Catalan, 2005 ; Zanesco et al, 2008 ; Holzhauser, 2010 ; Boch et Spötl, 2011) et qui vont 
entrainer le premier maximum PAG paroxysmal du 14e s AD.
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4.5. Conclusion
La comparaison de l’indice de croissance de Pinus cembra, avec des enregistrements de l’activité 
glaciaire dans le MMB indique qu’il s’agit de l’espèce la plus adaptée pour caractériser le climat 
responsable des variations glaciaires à l’échelle décennale.
Le bon accord qui existe entre les chronologies développées, et les variations de température 
(températures instrumentales ou reconstitutions) montre clairement le potentiel paléoclimatique de 
ces séries. 
 En l’état actuel du développement des chronologies dans le MMB, la réplication n’est pas encore 
suffisante pour atteindre la qualité requise pour des reconstitutions climatiques. Une augmentation 
de la réplication et la constitution d’un réseau de chronologies couvrant le massif, sont le préalable 
indispensable à une poursuite des travaux dans ce sens. Ils permettront d’évaluer la variabilité de la 
réponse des arbres au climat en limite supérieure de la forêt, de tester l’influence des facteurs de site, 
et la stabilité du signal dans le temps.
 Le développement d’autres paramètres dendrochronologiques comme la mesure de la densité ou 
les isotopes stables du C et de l’O dans la cellulose ont permis ces dernières années de renforcer la 
relation statistique entre les séries dendrochronologiques et le climat (e.g. Gagen et al, 2006 ; Daux et 
al, 2011). Peu d’études ont porté sur l’application de ces méthodes chez Pinus cembra. 
Le MMB représente donc un site majeur pour des applications dendroclimatiques sur bois 
subfossiles, du fait de son potentiel d’échantillonnage à l’échelle des Alpes françaises pour la seconde 
moitié de l’Holocène.
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5.1. Principes physiques de base
5.1.1. Le rayonnement cosmique
Le rayonnement cosmique bombarde constamment le sommet de l’atmosphère. La composante 
galactique du rayonnement cosmique est la plus importante. Elle trouve son origine dans la Voie Lactée 
(explosions de supernovae) et est quasi-constante. La composante solaire a une intensité nettement 
inférieure et varie en fonction de l’activité solaire. Elle peut moduler la composante galactique (lors 
de périodes de forte activité solaire) mais ne contribue pas significativement à la production des 
nucléides cosmogéniques à la surface terrestre (Lal et Peters, 1967).
Au sommet de l’atmosphère, le rayonnement cosmique est principalement composé de protons 
(87%) et de particules α (12%), et d’une faible proportion de noyaux lourds et d’électrons (~1%) (Dunai, 
2010). A leur entrée dans l’atmosphère ces particules de haute énergie du rayonnement cosmique 
primaire entrainent des réactions de spallation par interaction avec les constituants de l’atmosphère 
(N et O), et des particules secondaires sont créées (protons, neutrons, muons…). Leur abondance 
décroit exponentiellement avec l’épaisseur d’atmosphère traversée. Ces nucléides cosmogéniques 
créés dans l’atmosphère s’adsorbent ensuite à la surface des minéraux dans les sols et roches où ils 
ont pénétrés à l’occasion des précipitations. 
5.1.2. La production des nucléides cosmogéniques in situ
Du fait de l’atténuation exponentielle du rayonnement cosmique, seul ~0,1% des particules 
secondaires atteint la surface terrestre avec suffisamment d’énergie pour induire des réactions 
nucléaires avec les minéraux des roches de la surface terrestre. Des nucléides cosmogéniques produits 
in situ sont alors créés, par spallation mettant en jeu des neutrons et des muons (3He, 10Be, 21Ne, 
26Al), ou selon des réactions de capture neutronique (14C, 36Cl) induits par des neutrons thermiques 
(neutrons de faible énergie).
Le nucléide 10Be, utilisé dans ce travail, est produit dans le quartz (SiO2) par spallation des atomes 
d’O et de Si. Le quartz est le minéral cible le mieux adapté à la mesure des concentrations du 10Be : 
il est ubiquiste et sa structure (réseau cristallographique serré) prévient les pertes par diffusion, ainsi 
que la contamination par la composante atmosphérique du 10Be (qui est plusieurs ordres de grandeur 
plus abondante que la composante in situ). 
Les atomes de 10Be s’accumulent donc dans la matrice minérale, puis se dégradent car le 10Be est 
un radionucléide dont la période de demi-vie, T, est égale à ~1,387.10 6 ans.
Pour pouvoir utiliser la mesure de la concentration en isotopes cosmogéniques à des fins de 
datation il faut : i) un modèle décrivant les variations des taux de production en fonction du temps, de 
la localisation, et de l’altitude (facteurs d’échelle : « scaling scheme ») ; ii) un taux de production de 
référence à un moment et un endroit donné, qui est par convention le moment présent, au niveau de 
la mer et à haute latitude (« SLHL », > 60°) ; iii) connaitre l’influence de la topographie locale, et de 
la profondeur dans la roche, sur la production dans l’échantillon. 
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5.1.2.1. La calibration des taux de production
La calibration des taux de production se fait en mesurant la concentration en nucléides 
cosmogéniques dans une surface dont l’âge est connu avec précision par une datation indépendante 
(e.g. 14C). Les taux sont ensuite normalisés au niveau de la mer pour les hautes latitudes (SLHL) par 
le biais de facteurs d’échelle (voir § 5.1.2.2), et moyennés. Les facteurs d’échelle sont ensuite utilisés 
pour la conversion du taux de production au site d’échantillonnage. Pour cette raison, le calcul de 
l’âge d’exposition doit être réalisé avec le même modèle que celui qui a permis de calculer le taux de 
production.
La mise en réseau des sites de calibration, et l’implémentation du calculateur en ligne CRONUS-
Earth, permettent de calculer les âges d’exposition avec un taux de production global intégrant ces 
sites de calibration, et de comparer les âges dérivés selon les différents scaling scheme publiés (voir 
Balco et al, 2008 pour les détails). Le taux de production utilisé dans ce calculateur est le taux de 
production spallogénique « global » de 4,49 ± 0,39 at. g-1 an-1. L’incertitude sur les taux de production 
pour des sites qui sont dans la gamme spatiale et temporelle des sites du réseau de calibration est 
de ~9 % (Balco et al, 2008). Cependant, un biais existe dans le réseau pour des sites de montagne 
(>1500 m) des moyennes latitudes (30-45°), ce qui signifie que des mesures sur des sites comparables 
et proches des sites de calibration ont des incertitudes potentiellement inférieures (Balco et al, 2008 ; 
Dunai, 2010). 
Très récemment, plusieurs études de calibration sur des sites des moyennes/hautes latitudes ont 
proposé des taux plus faibles (~4,1 ± 0,3 at. g-1.a-1) que le taux global (Balco et al, 2009 ; Putnam et 
al, 2010 ; Fenton et al, 2011 ; Goehring et al, 2012). Ces taux contraints localement sont considérés 
comme plus « justes » que le taux global, car les âges d’exposition calculés s’avèrent conformes à 
des chronologies indépendantes ; alors que sur ces sites, les âges calculés avec le taux global sont en 
désaccord avec ces dernières (Balco et al, 2009 ; Kaplan et al, 2011). Ces travaux montrent l’importance 
d’une contrainte locale sur le taux de production qui est la source d’incertitude principale, et qui reste 
un axe de recherche majeur à l’heure actuelle (Balco, 2011). Pour cette raison, les âges reportés dans 
ce travail sont susceptibles d’évoluer.
5.1.2.2. Variation spatiale des taux de production
Le flux de rayonnement cosmique (primaire et secondaire) est défléchi par les champs 
géomagnétiques solaire et terrestre. Le dipôle géomagnétique terrestre dévie les particules du 
rayonnement secondaire des basses latitudes vers les hautes latitudes. Il en résulte des taux de 
production environ deux fois plus élevé aux pôles qu’à l’équateur. Après une augmentation dans les 
premiers kilomètres, le flux cosmique est ensuite fortement atténué par l’atmosphère, la production 
est donc moindre à basse altitude. 
Les facteurs d’échelle sont des modèles physiques qui permettent de décrire la variabilité spatiale 
du rayonnement cosmique, et donc de la production des nucléides cosmogéniques, en fonction de la 
latitude et de l’altitude à la surface du globe (Fig. 5.1). L’altitude est exprimée en terme de pression 
atmosphérique moyenne. Seule la fraction spallogénique de la production varie spatialement, la 
fraction muonique dépendant seulement de l’altitude.
Le taux de production de 10Be en surface, P0 a été défini par Lal (1991) sous la forme d’un 
polynome de 3e degré :
3
0 )(²)()()(),( zLdzLczLbLazLP +++=                                                                         (5.4)
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où L est la latitude géomagnétique, z est l’altitude, et a, b, c, d sont des coefficients dépendants de L.
Le modèle de Lal (1991) a été affiné par Stone (2000) pour prendre en compte les variations 
spatiales du champ géomagnétique. Les principales différences entre les facteurs d’échelle publiés 
viennent de la modélisation du flux de neutrons en fonction de l’altitude et du traitement des variations 
passées du champ magnétique terrestre.
5.1.2.3. Variations temporelles des taux de production
Les variations « instantanées » du champ géomagnétique et de l’activité solaire ont un effet 
important sur les taux de production. Néanmoins, une fois intégrées sur une longue période, ces 
variations sont négligeables. Les différences entre les différents facteurs d’échelle publiés viennent 
principalement de la prise en compte, ou non, des variations du champ magnétique terrestre (« time 
dependant / independant scaling scheme ») (Balco et al, 2008). Le modèle le plus utilisé est celui de 
Stone (2000), ce qui permet de comparer les âges dans une certaine mesure.
A l’échelle de l’Holocène, et pour les Alpes, l’influence des variations du champ magnétique sur 
le taux de production est considérée comme minime (~1%) (Masarik et al, 2001). Elle n’est donc pas 
prise en compte dans les calculs.
5.1.2.4. Variation des taux de production selon la profondeur
En raison de la dissipation rapide de l’énergie du rayonnement cosmique secondaire due aux 
réactions de spallation dans la roche, la production de 10Be (P(x)) diminue de façon exponentielle 
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Fig. 5.1. Variation des taux de production en fonction de l’altitude (0-2500 m) et de la 
latitude géomagnétique, d’après Lal (1991)
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(5.1)
où P0 est le taux de production en surface (at.g
-1.a-1) ; Λ la longueur d’atténuation des particules (g/
cm²) ; ρ, la densité de matière traversée (g.cm3) ; généralement comprise entre 2,5 et 2,7 g cm3 pour 
les roches.
La contribution relative des particules responsables de la production (neutrons, muons rapides, 
muons lents) varie avec la profondeur car elles ont des longueurs d’atténuations différentes 
(respectivement 150, 5300 et 1500 g.cm²) (Braucher et al, 2003). En surface, ce sont donc les neutrons 
qui sont responsables de la majorité de la production (96,4%), alors qu’à partir de 3 m la production 
muonique devient prépondérante sur la production spallogénique, même si elle est très faible. A 1,5 
m, le taux de production a diminué d’un ordre de grandeur (Fig. 5.2).
5.1.2.5. Variation des taux de production selon la topographie
La géométrie du site échantillonné influence le taux de production (Dunne et al, 1999). Dans le 
cas d’un échantillon situé sur une surface horizontale, avec un ciel ouvert à 100% (angle solide égal à 
2 π stéradians), l’intensité du rayonnement cosmique (I) bombardant la cible est maximale :
                                                                                                                     (5.2)
où I0 est l’intensité verticale, θ est l’angle d’incidence par rapport à la verticale, Φ l’angle azimutal 
(angle solide sous lequel les rayons cosmiques bombardent la cible), et m une constante (~2,3).
Fig. 5.2. Variation de la production de 10Be dans le quartz en fonction de la profondeur, au 
niveau de la mer et à haute latitude (Gosse et Phillips, 2001). La courbe pleine représente la 
production totale. A -1,5 m, seuls 10 % de P0 sont assurés. 
I(i,z) = I0 . sinmi
P(x) = P0 $ e K
-txb l
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En terrain montagneux, la pente de la surface portant l’échantillon et le relief environnant (ligne de 
crête) créent un masque qui doit être quantifié par un facteur d’écran topographique (ftopo) représentant 
le ratio entre le rayonnement cosmique incident et le rayonnement potentiel maximum (i.e. horizon 
entièrement dégagé) (Dunne, 1999) :
                                                                                                (5.3)
L’épaisseur de l’atmosphère que traversent les rayons cosmiques arrivant au zénith est moindre que 
celle que traversent les rayons proches de l’horizontale. Le rayonnement cosmique est donc fortement 
biaisé vers la verticale (Eq. 5.2), et les corrections topographiques sont en général assez faibles. La 
correction pour la pente de l’échantillon n’est vraiment nécessaire que si celle-ci est conséquente 
(>30°), par exemple pour un échantillonnage en paroi. 
5.1.2.6. Autres facteurs influençant les taux de production
D’autres matériaux dont la longueur d’atténuation est significative peuvent atténuer les taux 
de production de façon non négligeable. C’est le cas d’une couverture nivale saisonnière ou d’une 
formation superficielle (till, sol, etc…).
L’influence du masque occasionné par une couverture neigeuse Ss, de hauteur Hm, et de densité 
ρS sur M mois, peut être évaluée en adaptant l’Equation 5.1, ce qui donne :
                                                                                                           (5.4)
Bien que l’échantillonnage soit effectué pour minimiser l’influence de la neige sur les échantillons 
(voir § 5.2.1), une correction peut être effectuée pour tenir compte de ce facteur. Les valeurs moyennes 
de densité de la neige sont de l’ordre de 0,3 g/cm3 
5.1.3  Le calcul de l’âge d’exposition
L’évolution de la concentration en 10Be (C) avec le temps t, à la profondeur x, est égale à la 
différence entre les gains dus à la production P(x,t), et les pertes par érosion (ε) et par décroissance 
radioactive λ. Elle est donnée par (Lal, 1991) :
(5.5)
                                       
où           
est la constante de décroissance radioactive du 10Be et T  la période de demi-vie.
L’intégration de l’Eq. 5.5, donne :
ftopo = 1 - 360°
1 $ Dzi
i=1
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                                                 (5.6) 
                                                                        
où C(0) est la concentration initiale de l’échantillon, due à un héritage géologique éventuel (pré-
exposition), ρ la densité de la roche, et Λ la longueur d’atténuation des particules.
Si l’on considère le coefficient d’absorption                               , 
l’Equation 5.6 se simplifie en :
                                                                         (5.7)
 
Donc en surface (x = 0), on a :
                                                                       (5.8)
En postulant un héritage géologique nul (C0 = 0), l’Equation 5.8, qui exprime la production en 
surface, possède deux inconnues, le temps t et l’érosion ε.




P0 $ e K
-tx





C(x,f,t) = C(x,0) $ e-mt + e-nx $ fn + m
P0 $ 1 - e-(fn+m)t^ h
C(0,f,t) = C0 $ e-mt + fn + m
P0 (1 - e-(fn+m)t)
Fig. 5.3. Evolution théorique de la concentration en 10Be en fonction du temps et de l’érosion 
(Braucher, 1998). En fonction des hypothèses émises sur l’histoire de la surface, la concentration de 
550 000 at.g-1 présentée ici pourra être interprétée comme un âge d’exposition minimum de 90 000 
ans, ou comme un taux d’érosion maximum de 10 m Ma-1.
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Avec le temps, la concentration en 10Be augmente jusqu’à atteindre un équilibre entre les gains de 
production et les pertes par érosion et décroissance radioactive. Plus les taux d’érosion sont élevés, 
plus cet équilibre est atteint rapidement (Fig. 5.3). Cet état d’équilibre marque la limite à partir de 
laquelle les concentrations mesurées ne peuvent plus être interprétées en termes d’âge, mais seulement 
en termes de taux d’érosion.
Le contexte géologique/géomorphologique doit permettre d’émettre des hypothèses sur la surface 
échantillonnée.
Si l’on émet l’hypothèse d’une érosion nulle, basée sur certaines preuves, on a :
                                                                                                            
(5.9)
La durée minimum d’exposition tmin peut donc être calculée d’après la concentration en 
10Be 
produit in situ avec :
                                                                                                
(5.10)
C(0,t) = m
P0 (1 - e-mtmin)
-tmin = m
1 $ Ln(1 - P0





5.2.1. Problématique et stratégie d’échantillonnage
L’objectif de ce chapitre est de contraindre les fluctuations glaciaires holocènes au moyen des 
âges d’expositions. Les échantillons collectés proviennent tous de cordons morainiques et sont censés 
refléter la stabilisation de la forme immédiatement après le retrait du glacier (Gosse, 2005). Ce sont 
donc des âges minima pour la culmination des avancées glaciaires correspondantes. Le choix des sites 
a reposé sur la présence de cordons morainiques holocènes antérieurs aux dépôts du PAG s.l.
Les moraines sont des formes soumises aux processus gravitaires et à la dégradation (Chapitre 2), 
ce qui entraine un abaissement de la crête avec le temps, et l’exhumation de nouveaux blocs. Afin de 
contraindre le plus précisément possible l’avancée glaciaire, les blocs ont été choisis pour maximiser 
la probabilité d’une exposition immédiate post-dépôt et minimiser l’influence d’une éventuelle 
couverture neigeuse et/ou sédimentaire :
- blocs hauts (>1m) et de grande dimension, pour minimiser la probabilité de remobilisation 
(basculement) post-dépôt.
- blocs situés sur la crête de la moraine, ou éventuellement dans la partie supérieure de la face 
distale, pour : i) être le plus près possible de la culmination de l’avancée, ii) maximiser la déflation 
éolienne. Une reconnaissance ou un échantillonnage en hiver permet d’évaluer l’influence de la 
couverture neigeuse sur l’échantillon (Fig. 5.4). 
- le centre de blocs plats est privilégié, car le taux de production varie selon la géométrie du bloc : 
il est 5 à 13% inférieur sur les arêtes ou les pointes de blocs (Masarik et Wieler, 2003).
 Pour quantifier l’influence du facteur neige, les données peuvent être corrigées avec une estimation 
conservatrice : 30 cm de neige (ρ = 0,3 g/cm3) pendant 4 mois, une valeur retenue dans des contextes 
similaires (Ivy-Ochs et al, 2006 ; Hormes et al, 2008 ; Schindelwig et al, 2011). Selon l’Equation 5.4, 
ces valeurs impliquent une correction de 1,8 % sur les âges apparents.
Afin d’évaluer l’influence d’une couverture neigeuse potentielle sur les échantillons, des relevés 
ont été effectués dans le Vallon de Tepey au maximum de l’enneigement de l’hiver 2010/2011 
(dernière semaine de mars, Fig 5.4B). Ils montrent en général de faibles épaisseurs sur les blocs (Fig. 
5.4A), n’atteignant ~100 cm que pour un bloc à sommet plat de très grande dimension, tandis que, 
les blocs situés en crête ne retiennent pas la neige (Fig. 5.4A : TEP01/07).  L’enneigement maximum 
au moment des relevés (231 cm) était conforme à la moyenne des six années précédentes (240 cm, 
Fig 5.4B). Si ces données ne peuvent pas être considérées comme représentatives des conditions 
moyennes pendant l’Holocène, une correction telle que celle proposée supra semble toutefois 
raisonnable, lorsque la topographie du bloc le nécessite.
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Fig. 5.4. (A) Mesure des hauteurs de neige sur les échantillons prélevés sur les moraines M9 et 
M10 du vallon de Tepey (relevés : 20/03/2011). Les données d’enneigement proviennent de la station 
Nivose d’Aigleton située à 9 km, à la même altitude que les sites échantillonnés (2240 m). Les flèches 
indiquent l’emplacement des échantillons prélevés ; (B) Hauteur de neige maximum quotidienne 
mesurée à la station Nivose d’Aigleton pour 7 saisons hivernales. Les données sont lissées avec une 
moyenne mobile sur 7 jours (données : MétéoFrance).
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Méthodologie
Etant donné l’âge holocène des cordons morainiques, la correction pour l’érosion n’est pas 
nécessaire. Les taux d’érosion rapportés pour les roches cristallines sont en effet faibles, de l’ordre 
de 1 à 3 mm.ka-1 (André, 2002 ; Ivy-Ochs et al, 2004). L’application d’un taux de 3 mm.ka-1 à nos 
données ne vieillirait les résultats que de 0.25 % en moyenne pour les surfaces du début de l’Holocène, 
et de 0,02 % pour les surfaces néoglaciaires.
A des fins de comparaison, les âges corrigés sont présentés dans le Tableau 5.1.
5.2.2. Protocole de traitement des échantillons
Le protocole d’extraction du béryllium est adapté de Brown et al (1991) et Merchel et Herpers 
(1999). Il comprend trois phases : i) extraction et purification du quartz ; ii) substitution de l’acide 
fluorhydrique (HF) par l’acide nitrique (HNO3) ; iii) extraction du 
10Be sous forme d’oxyde de 
béryllium (BeO).
5.2.2.1. Extraction et purification du quartz
- Tri mécanique
Dans un premier temps, les échantillons sont photographiés et leur épaisseur moyenne mesurée 
à ± 5 mm. Ils sont ensuite broyés dans un broyeur à mâchoire (type Retsch). L’ordre de passage est 
déterminé selon un âge croissant estimé afin de limiter les pollutions éventuelles. Le sable est ensuite 
tamisé pour ne garder que la fraction granulométrique comprise entre 200 et 500 μm, car c’est sur 
cette fraction que les attaques acides sont les plus efficaces. Le broyeur ainsi que les tamis sont 
soigneusement nettoyés entre chaque échantillon (air sous pression + éthanol).
- Purification et dissolution
Environ 200-250 g de sable sont conditionnés dans une bouteille Nalgène, labellisée et pesée 
au préalable. Un premier bain d’HCl permet de nettoyer les fines et de dissoudre les carbonates 
éventuels. Afin de dissoudre les minéraux autres que le quartz, les échantillons sont ensuite soumis 
à des bains constitués d’1/3 d’acide chlorhydrique (HCl 36%) et de 2/3 d’acide hexafluorosilicique 
(H2SiF6 35%), sous agitation constante. Les bains sont changés toutes les 24 h environ. Lorsque ceux-
ci sont devenus clairs après plusieurs cycles de dissolution (~8-15 jours), les échantillons sont rincés 
et séchés à l’étuve, puis examinés à la loupe binoculaire pour vérifier leur pureté. Sur la majorité des 
échantillons, le quartz était pur à ce niveau du traitement. 
Environ un tiers des échantillons contenaient toujours une forte proportion de minéraux autres que 
le quartz (e.g. micas, feldspath…). Ces échantillons ont été passés au séparateur isodynamique Frantz 
afin d’éliminer les minéraux paramagnétiques, le quartz étant diamagnétique. Plusieurs passages ont 
été effectués selon un ampérage croissant et une pente latérale décroissante. Les paramètres utilisés 
sont généralement (pente/Ampère) : 15°/0,5A ; 15°/1A ; 5°/1,5A. 
Les échantillons sont ensuite soumis à une série de trois dissolutions séquentielles à l’acide 
fluorhydrique (HF 40%) visant à éliminer à chaque étape ~10% de la masse de quartz. Ce protocole 
a prouvé son efficacité pour l’élimination du béryllium d’origine atmosphérique adsorbé à la surface 
des grains de quartz (Brown et al, 1991 ; Kohl et Nishiizumi, 1992). A l’issue des dissolutions 
séquentielles, les échantillons sont rincés, séchés, puis pesés précisément pour connaître la masse 
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de quartz à dissoudre. Dans notre cas, s’agissant principalement de surfaces « jeunes », 30 à 50 g de 
quartz ont été conservés pour la suite du traitement.
Une solution d’entraineur (Scharlau BE03450) dont la concentration est connue (10-3g/g) et dont 
on pèse la masse (~300 μg) est ensuite ajoutée aux échantillons. Cette étape permet de fixer le rapport 
10Be/9Be et de rendre pondérable le béryllium qui est naturellement trop peu abondant pour être 
mesuré. Puis, une quantité d’HF nécessaire à la dissolution totale du quartz est ajoutée. Tant que 
l’échantillon n’est pas totalement dissous, la perte d’une goutte de solution est préjudiciable car 
il s’agit à ce moment principalement de 9Be, ce qui modifie le rapport. Après dissolution totale le 
rapport est fixé, et la perte de matériel est moins problématique.
Avec chaque série un blanc analytique est réalisé (pour 8/10 échantillons) afin de quantifier 
les pollutions inhérentes au traitement dans le laboratoire (e.g. poussières contenant du béryllium 
atmosphérique). Celui-ci est préparé avec ~50 ml d’HF auquel est ajoutée la même quantité d’entraineur 
que dans les échantillons (~300 μl). Les rapports mesurés dans les blancs analytiques seront ensuite 
soustraits aux rapports mesurés pour les échantillons (voir 5.2.3). 
5.2.2.2. Substitution de l’HF
Une fois le quartz totalement dissous (~3/4 jours), la solution est transférée dans un bécher en 
téflon. Certains échantillons présentaient une faible fraction non dissoute (minéraux noirs) qui a été 
pesée après séchage, puis soustraite de la masse totale de quartz dissoute. La solution est ensuite 
évaporée à sec, sur plaque chauffante et sous hotte. Les résidus obtenus sont constitués de fluorures 
de Be, Al, Ti et Fe. Pour favoriser l’élimination du bore (B), ~5 ml d’HF sont ajoutés et évaporés trois 
fois de suite. La suppression de l’isobare du 10Be est recherchée à toutes les étapes du protocole pour 
permettre une mesure de qualité. 
Pour des raisons pratiques et de sécurité, l’HF doit être substitué pour la suite du protocole et 
la réalisation des colonnes. Pour l’éliminer, ~5 ml d’acide perchlorique (HClO4), qui a un point 
d’évaporation plus élevé, sont ajoutés puis évaporés. Cette étape a pour but de détruire les fluorures et 
d’évaporer le bore sous forme de fluorure de bore (BF3). Une nouvelle série d’évaporation est ensuite 
réalisée avec 5 ml d’HNO3 sans aller à sec, toujours pour éliminer les fluorures, ainsi que l’HClO4. 
L’échantillon est ensuite repris et rincé à l’HCl, puis centrifugé.
5.2.2.3. Extraction du BeO
L’extraction du béryllium se fait par une succession de précipitations en milieu alcalin avec de 
l’ammoniaque (NH4OH) et par chromatographie sur résine échangeuse d’ions (von Blanckenburg et 
al, 1996). L’hydroxyde de béryllium (BE(OH)2) co-précipite avec les hydroxydes d’Al et de Fe à pH 
~7-8,5. Les précipitations successives permettent de séparer une nouvelle fois le bore qui précipite à 
un pH plus basique.
Les échangeurs d’ions présents dans les résines utilisées sont des macromolécules insolubles 
portant des groupements ionisables qui ont la propriété d’échanger de façon réversible certains 
de leurs ions au contact d’autres ions provenant d’une solution. Les échantillons passent dans la 
résine avec une solution (HCl) dont le volume est déterminé de façon à éluer l’élément recherché 
(Delunel, 2010). La première colonne (colonne échangeuses d’anions, résine DOWEX 1×8) permet 
l’élimination du Fe et du Mg. La seconde colonne (colonne échangeuse de cations, résine DOWEX 
50W×8) permet d’éliminer le bore, qui est élué en premier, puis de séparer le Be de l’Al et du Ti. A 
noter que le Ti est également éliminé par les précipitations successives. Les précipités sont finalement 
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dissous avec du HNO3, transférés dans un creuset en quartz, évaporés, puis oxydés à 900°C. 
L’oxyde de béryllium (BeO) obtenu est mélangé avec du niobium (Nb), un métal qui va maximiser 
le courant 9Be nécessaire à une mesure AMS de qualité (Merchel et al, 2008), puis placés dans des 
cathodes en cuivre.
5.2.2.4. La mesure par Spectrométrie de Masse par Accélérateur (AMS)
La mesure a été effectuée sur l’instrument national ASTER (LN2C, CEREGE) à Aix en Provence 
(Klein et al, 2008 ; Arnold et al, 2010). La méthode AMS permet de mesurer l’abondance des isotopes 
traces radioactifs pour des rapports de 10-12 à 10-16, car elle repose sur le comptage direct des atomes, 
caractérisés par une masse et un numéro atomique. Elle a permis un abaissement du seuil de détection 
de 106 par rapport au comptage des décroissances radioactives. Cette étape consiste donc à mesurer le 
nombre d’atomes de l’isotope rare, en rapport avec le flux de l’isotope abondant. Ce rapport 10Be/9Be 
de l’échantillon sera converti en rapport « absolu » après comparaison avec un standard dont le rapport 
isotopique est connu. Une fois corrigé il permettra de déduire la concentration en 10Be, puisqu’une 
quantité connue de 9Be a été ajouté à chaque échantillon.
Le problème majeur de la mesure du 10Be est la discrimination de son isobare, le 10B (bore), 
qui est au moins 108 fois plus abondant. Des particules de masse et de charges distinctes réagissent 
différemment lorsqu’elles sont soumises à un champ électromagnétique, et perdent leur énergie 
lorsqu’elles traversent une faible épaisseur de matière, proportionnellement au carré de leur numéro 
atomique respectif (Loi de Berthe Bloch). Cette propriété est donc utilisée pour éliminer le 10B lors 
de la mesure.
 Les échantillons sont montés par séries de 45, conjointement à 3 cibles de standards et à un 
« blanc machine » (BeO).
Fig. 5.5. Plan schématique de l’accélérateur ASTER, et trajet suivi par le faisceau d’ions jusqu’au 
comptage des atomes de béryllium (LN2C, CEREGE).
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Dans un premier temps, les échantillons sont ionisés (BeO-), puis le faisceau est transporté jusqu’à 
l’aimant d’injection à 90° où une première sélection en masse est effectuée, sous champ magnétique, 
par injection alternative des ions 9BeO- pour la mesure du 9Be, et des ions 10BeO- pour la mesure 
du 10Be. Après l’aimant d’injection, le faisceau de BeO- est injecté dans l’accélérateur, où les ions 
négatifs passent de la masse à une tension de 4,5 MV au centre. Le « stripper » (canal d’épluchage où 
circule de l’argon) casse les molécules de BeO- et produit des cations Be2+. A une charge > 2+ les ions 
moléculaires qui peuvent contenir des interférences isobariques ne sont plus présents. Les ions sont 
ensuite accélérés de nouveau jusqu’à la masse.
A la sortie de l’accélérateur commence la ligne d’analyse qui va permettre de compter les atomes 
de masses différentes. Le faisceau d’ions positifs est dirigé vers l’aimant d’analyse, dont le rayon 
de courbure correspond à la déviation des ions 10Be2+. Les ions 9Be2+ sont plus fortement déviés et 
interceptés par la cuillère de Faraday qui permet de mesurer le courant produit. Les ions de masse 10 
traversent ensuite une mince feuille de nitrure de silicium (Si3N4) qui permet de séparer les cations 
B3+ (bore) des cations Be4+ (béryllium). Les premiers ont connu une perte d’énergie relative plus 
importante ; ils sont donc moins déviés par le champ électrique du déflecteur électrostatique, et 
éliminés du faisceau. Cette technique permet d’éliminer le 10B d’un facteur 105 (Klein et al, 2008). 
Les atomes de 10Be, identifiés par leur énergie résiduelle, sont enfin comptabilisés dans le détecteur 
(n événements).
Les échantillons sont mesurés trois fois 20 mn chacun. Le rapport 10/9 de l’échantillon est 
déterminé par la mesure du nombre de coups en 10Be (n) dans le détecteur, et du courant en 9Be dans 
la cage de Faraday. Les rapports isotopiques « bruts » sont ensuite corrigés pour se conformer à un 
étalon qui possède un ratio 10Be/9Be connu. Les mesures effectuées à ASTER sont corrigés par rapport 
au standard NIST 4325 d’après les valeurs réévaluées par Nishiizumi et al (2007), i.e. un rapport 
10Be/9Be du standard (R10/9
NIST) de 2,79 ± 0,3 10-11, et une période de demi-vie du 10Be (T1/2) de 1,36 ± 
0,07 .10-7 ans.
L’incertitude sur les rapports isotopiques (σR10/9) est calculée en fonction du nombre de coups 
dans le détecteur final (n), et de l’erreur analytique déterminé par la mesure du rapport du standard un 
grand nombre de fois (σR10/9
NIST). Elle est obtenue selon la méthode de propagation des erreurs avec :
                                                                                        
(5.11)
Pour atteindre une précision ≤ 5 %, au moins 400 coups doivent être comptabilisés. La précision 
moyenne de la mesure de nos échantillons est 7,7 ± 4,3 % (1σ, n = 27). Etant donné que les valeurs 
atteintes pour la mesure de ratios dans le domaine 10-13 sont souvent inférieures à 5% aujourd’hui, 
la précision reportée ici s’explique en partie par la faible concentration en 10Be pour des surfaces 
relativement jeunes (essentiellement seconde moitié de l’Holocène).
La précision de la mesure en dessous du rapport 10-13 dépend principalement de la quantité de 
BeO de l’échantillon et de la « propreté » de la préparation chimique. Il faut en effet limiter la 
contamination en Al et Ti. La concentration en Al diminue la précision de la mesure et augmente 
les marges d’erreur (Kubik et Reuther, 2007) car elle réduit le courant par effet de dilution (Merchel 
et al, 2008). Cela peut entrainer des incertitudes très grandes, voire empêcher la mesure. Quelques 
échantillons n’ont ainsi pas pu être mesurés du fait de l’absence de courant. Trois des échantillons qui 
n’avaient pu être mesurés pour cette raison ont été refaits : les incertitudes très basses déterminées la 







5.2.3. Calcul des concentrations en 10Be
5.2.3.1. Conversion du rapport isotopique en concentration (d’après Balco, 2006 ; Le Roux, 2009)
Le rapport isotopique (R10/9) donné par la mesure AMS doit être converti en un nombre d’atomes 
de béryllium par gramme de quartz (N10), afin de pouvoir calculer les âges d’exposition.
Les atomes des deux isotopes mesurés par l’accélérateur viennent de trois sources principales : 
i) de l’échantillon de quartz lui-même (n10
S et n9
S) ; ii) de la solution d’entraineur 9Be ajouté pendant 
le traitement chimique (n10
C et n9
C) ; et iii) de pollutions involontaires pendant le traitement dues aux 
acides et réactifs utilisés (n10
P et n9
P). Le rapport isotopique mesuré est donc :
                                                                                                   
(5.12)
Cette équation peut se simplifier car : i) Le béryllium étant un élément rare dans l’environnement, 
le nombre d’atome de 9Be dans l’échantillon et ceux ajoutés involontairement (n9
S +n9
P) sont 
négligeables par rapport au nombre d’atomes injectés avec l’entraineur (n9
C) ; de plus, ii) comme la 
quantité d’entraineur est la même pour tous les échantillons (~300μg), on peut considérer le nombre 
d’atomes de 10Be ajoutés accidentellement comme étant la somme de ceux provenant de l’entraineur 
(n10
C) et de ceux contenus dans les acides et réactifs utilisés (n10
P), c’est-à-dire le nombre d’atomes de 
10Be contenus dans les blancs chimiques (n10
B). L’équation 5.12 devient donc :
                                                                                                              
(5.13)
Le nombre d’atomes de 9Be ajoutés avec l’entraineur (n9
C) est calculé d’après la masse 
d’entraineur :
                                                                                                                      (5.14)
où MC est la masse d’entraineur ajouté, NA le nombre d’Avogadro (6,022.10
23 at.mol-1), et ABe la masse 
molaire du béryllium (9,012 g. mol-1).
La concentration en  10Be dans l’échantillon (N10) est donnée par le rapport entre le nombre d’atomes 
de 10Be dans l’échantillon et la masse de quartz de l’échantillon (Mq) :
                                                                                                                           
(5.15)
R(10/9) = n9S + n9C + n9P
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La substitution des équations 5.14 et 5.15 dans l’équation 5.13 permet de déterminer la concentration 
en 10Be de l’échantillon (N10) à partir de la mesure du rapport isotopique (R10/9), de la connaissance de 
la masse de quartz de l’échantillon (Mq), et de la masse d’entraineur ajouté (MC) :
(5.16) 
Pour soustraire les pollutions inhérentes au traitement chimique il faut estimer le nombre d’atomes 
de 10Be ajoutés involontairement (n10
B) à partir de l’entraineur et des acides. Pour cela, un blanc 
analytique ne contenant pas d’échantillon a été réalisé avec chaque série d’échantillons traités (1 
blanc/8-10 éch.). La pollution étant virtuellement la même pour tous les échantillons d’une même 
série, la concentration en atomes de 10Be dans le blanc analytique représente l’apport involontaire lors 
du traitement de la série correspondante.
Par analogie avec le raisonnement précédent, le nombre d’atomes de 10Be dans le blanc analytique 
est :
(5.17)
                                                                                                     




                                                                                      
ou
                                                                                                 (5.19)
Les analyses ayant été effectuées sur une période de 7 mois, quatre séries différentes ont été 
traitées. Les séries ont été corrigées en fonction du blanc analytique correspondant, et non par la 
moyenne des blancs mesurés sur toute la période. Le rapport isotopique moyen des blancs analytiques 
est 2,11 ± 0,7 × 10-15 (1σ, n = 4). L’incertitude sur la mesure d’aussi faibles concentrations est donc 
élevée : 52,7 ± 6 % (1σ).
La mesure d’échantillons jeunes avec une précision satisfaisante requiert des ratios 10/9 mesurés 
pour les blancs significativement différents de ceux des échantillons, et donc l’emploi d’entraineur 
ayant une très faible concentration en 10Be (Merchel et al, 2008 ; Schaefer et al, 2009). Dans notre cas, 
les rapports 10/9 des blancs analytiques représentent 0,1 à 4 % des rapports des échantillons auxquels 
ils ont été soustraits. L’apport de 10Be involontaire pendant le traitement, correspondant à ces valeurs, 














5.2.3.2. Calcul des incertitudes 
L’incertitude reportée dans le calcul des âges 10Be provient de deux sources principales :
Les incertitudes sur la mesure du rapport isotopique de l’échantillon (i) σR10/9
S) et du blanc 
analytique associé (σR10/9
B), qui sont fournies par le laboratoire AMS à 1σ.
L’incertitude sur le taux de production (σii) P).
L’incertitude interne sur la concentration en 10Be (σN10) ne prend en compte que les incertitudes 
analytiques. Elle dépend de : i) l’incertitude sur la mesure AMS, qui intègre la reproductibilité 
statistique, l’incertitude sur les standards utilisés, et l’incertitude de la moyenne des mesures étalons ; 
ii) l’incertitude sur la mesure du rapport isotopique du blanc analytique.
Elle a été calculée avec :
                                                      (5.20)
L’incertitude interne ne doit être utilisée que pour comparer des datations 10Be sur un même site (e.g. 
déterminer si les âges de blocs sur une même moraine sont cohérents ou non).
Pour comparer les âges obtenus sur des sites distants, ou avec d’autres méthodes de datation, 
on doit considérer l’incertitude externe (σEXT) qui intègre l’incertitude sur les taux de production 
(~9%) (Balco et al, 2008 ; 5.1.2.1.). Selon la méthode de propagation des erreurs elle est donc :
                                                                                                         
(5.21)
5.2.3.3. Mode d’interprétation des âges d’exposition pour les moraines
La surface d’une moraine est supposée être d’âge homogène (au moins pour les secteurs 
échantillonnés : crête et faces proximales), et les incertitudes analytiques obéissent à une loi normale. 
De ce fait, les âges d’exposition mesurés sur un même cordon devraient également suivre grossièrement 
une distribution normale, dont l’écart-type refléterait uniquement l’incertitude analytique (i.e. ~3-
10% selon la concentration). 
Or, les âges mesurés sur des moraines montrent généralement une dispersion autour de la moyenne 
relativement large, biaisé le plus souvent du côté le plus jeune (Applegate et al, 2010) ; et qui tend à 
augmenter avec l’âge de la surface (Putkonen et O’Neal, 2006). Cette dispersion s’élève en moyenne 
à 40% de l’âge le plus vieux, après élimination des âges montrant une pré-exposition (Putkonen et 
Swanson, 2003). 
Cette dispersion est causée par plusieurs facteurs qui peuvent entrainer des âges trop vieux (e.g. 
pré-exposition en paroi, remobilisation de matériel…), ou trop jeunes (e.g. exhumation, rotation de 
blocs, couverture temporaire…). Les âges trop jeunes sont de loin les plus fréquents dans ce type 
de contexte (Heyman et al, 2011). L’identification des âges aberrants se fait d’après la connaissance 
a priori du contexte stratigraphique, les observations de terrain, et par des méthodes statistiques 
vN10 = N10S $ vR10/9S^ h2 + vR10/9B^ h2 $ R10/9S
R10/9Bd nd n
vEXT = vN102 + vP2
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(Applegate et al, 2010 ; 2012). 
La moyenne est considérée comme pertinente si les âges se recouvrent à 2 sigmas. Cependant, 
si des preuves manifestes de dégradation et d’exhumation de blocs existent, l’âge le plus vieux, en 
dehors des âges « aberrants » est une meilleure approximation de l’âge réel de dépôt (Zech et al, 
2005). Ceci est confirmé par les efforts de modélisation dont les résultats indiquent que la moyenne 
est un mauvais indicateur de l’âge de dépôt (Applegate et al, 2010). La plupart du temps, une moyenne 
pondérée des erreurs est reportée car – après exclusion des âges aberrants – l’incertitude est plus 
susceptible d’être analytique que géologique, et il est donc logique d’accorder plus d’importance 
aux âges les plus précis (Douglass et al, 2006). A l’inverse, certaines études reportent une moyenne 
arithmétique accompagnée de la moyenne des erreurs à 1σ (e.g. Ivy-Ochs et al, 2006). 
Pour évaluer la population de dates et exclure le cas échéant les âges aberrants, la moyenne 
quadratique des déviations pondérées (MSWD, Mean Square of Weighted Deviates) a été calculée 
avec le logiciel Isoplot / Ex v3.6 (Ludwig, 2008 ; Douglass et al, 2006), avec : 
                                                                                     (5.22)
où ti est l’âge d’exposition d’un bloc, σi l’incertitude interne associée, Tmoraine l’âge de la surface, et n 
le nombre d’échantillons par surface. 
Cette statistique est équivalente au calcul du Chi2, divisé par le nombre de degré de liberté (n-1 
ici). Elle permet de comparer la variabilité observée dans la population à la variabilité provenant 
des seules erreurs analytiques. Des valeurs égales à 1 suggèrent que la population s’ajuste à une 
courbe gaussienne et que les incertitudes sont expliquées par la mesure. Des valeurs inférieures à 1 
indiquent que les erreurs analytiques peuvent être surestimées, tandis que des valeurs supérieures à 
1 indiquent que les incertitudes analytiques ont été sous-estimées ou que la dispersion provient de 
facteurs géomorphologiques. 
Pour le calcul de l’âge des moraines, les âges aberrants ont été éliminés afin d’obtenir des valeurs 
de MSWD ≤ 1 (Tab. 5.2). L’âge de la moraine est ensuite obtenu par la moyenne pondérée des erreurs 
des âges retenus avec :
                                                                                                         (5.23)
dont l’erreur est donnée par :
   (5.24) 
Cette moyenne pondérée est donc biaisée vers l’âge ayant la plus faible incertitude. D’autre part 
l’incertitude associée ne peut être calculée qu’avec l’incertitude interne des échantillons, puisque 
l’incertitude sur les taux de production demeure constante. A l’inverse, sur certaines moraines, l’âge 
le plus vieux a été retenu comme âge de dépôt de la surface (voir Tab. 5.2, et Discussion 5.4).
Enfin, pour comparer l’âge des surfaces avec d’autres datations absolues, une incertitude de ~9% 
a été propagée à l’incertitude obtenue par l’Equation 5.24 pour tenir compte de l’erreur sur le taux de 
production. 
MSWD = n - 1
ti - Tmoraine^ h2/ vi^ h26 @/
Tmoraine =
1/vi2^ h/
ti 1/vi2^ h6 @/
vTmoraine = 1/ 1/vi2^ h/
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5.3. Présentation des sites et résultats
Les âges ont été calculés avec le calculateur en ligne CRONUS-Earth v2.2. (Balco et al, 2008 ; 
http://hess.ess.washington.edu/math/docs/al_be_v22/AlBe_changes_v22.pdf) d’après le taux de 
production de référence de 4,49 ± 0,39 at./g-1.a-1, basé sur le modèle de Stone (2000). Le Tab. 5.1 
présente les caractéristiques des échantillons, ainsi que les âges d’exposition calculés. 
Les âges reportés ont été calculés d’après le modèle « St » à taux de production constant de Lal 
(1991)/Stone (2000). La différence avec les âges calculés selon le modèle « Lm » (Lal (1991) / Stone 
(2000) ; Nishiizumi et al, 1989) intégrant les variations du champ géomagnétique est en moyenne de 
1% sur nos données. 
Une correction pour la neige et l’érosion a été calculée à titre indicatif, mais lorsque cela n’est pas 
précisé, la discussion porte toujours sur les âges apparents (données brutes non corrigées). 
Tab. 5.1. (page suivante) Caractéristiques des échantillons et âges d’exposition calculés avec 
CRONUS-Earth v2.2 (Balco et al, 2008). La densité de roche retenue est 2,7 g/cm3. a Les concentrations 
en 10Be tiennent compte des corrections relatives aux blancs analytiques et à l’incertitude sur la mesure 
AMS. Les rapports 10Be/9Be des blancs analytiques utilisés pour la correction sont respectivement de 
1,42 ± 0,82 × 10-15 et 1,98 ± 0,99 × 10-15 ( † moyenne de ces deux valeurs) ; 1,97 ± 0,89 × 10-15 ( ‡ ) ; 
3,08 ± 1,78 × 10-15 ( § ). b L’erreur associée aux âges prend uniquement en compte les incertitudes 
analytiques. c Les corrections sont effectuées pour un taux d’érosion de 3mm.ka-1 et une couverture 
neigeuse de 30 cm pendant 4 mois.
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5.3.1. Glacier du Miage (Massif du Mont Blanc)
Le glacier du Miage (11,6 km2) est un glacier de vallée d’orientation SE qui s’étend entre 4810 
et 1780 m d’altitude. Il est alimenté par quatre glaciers de versant raides qui descendent du Mont 
Blanc (Fig. 5.6). L’émissaire proprement dit est couvert de débris depuis le front jusqu’à 2500 m. Les 
caractéristiques et la genèse de cette couverture ont été discutés par Deline (2002). Le bassin versant 
est essentiellement constitué de gneiss, schistes cristallins et granites. Les blocs échantillonnés sont 
des gneiss. 
L’Amphithéâtre Morainique du Miage (AMM) est un ensemble de cordons morainiques 
concentriques bâtis par accrétion et superposition, entre des phases de superposition de la moraine 
latérale droite (MLD) (Deline, 1999). Plusieurs dates 14C obtenues dans des dépressions inter-
morainiques dans l’AMM, et dans le remplissage glacio-lacustre à l’amont de l’AMM, ont permis 
de proposer une chronologie de la mise en place de cette forme pendant le Néoglaciaire (Deline et 
Orombelli, 2005).
Les moraines échantillonnées pour les datations cosmogéniques correspondent aux cordons les 
plus externes de l’AMM qui portent des blocs suffisamment important pour remplir les conditions 
évoquées supra (§ 5.2.1). Elles appartiennent à la génération A selon la nomenclature de Deline et 
Orombelli (2005), dont le calage chronologique est compris entre 4.8 et 2.4 ka. 
 
Tab. 5.2. Calcul de l’âge d’exposition des moraines pour chaque site à partir des âges apparents 
(non corrigés). Les âges en gras sont les âges retenus pour chaque surface ; a Intègre l’incertitude 
sur le taux de production ; † l’échantillon TEP07 n’a pas été inclus dans le calcul ; ‡ les échantillons 
TEP01 et TEP02 n’ont pas été inclus dans les calculs (voir le texte). Tous les âges sont arrondis à la 
décennie la plus proche. 
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Le cordon A2W est une forme relativement atténuée (~ 2 m de hauteur) immédiatement à l’extérieur 
du cordon A3W. Le bloc échantillonné MIA01 a donné un âge de 3.7 ± 0,4 ka. Le cordon A3W est un 
cordon de grande dimension : ~10-15 m de commandement relativement à la surface de l’AMM ; 3 
blocs y ont été échantillonnés. Les résultats des datations s’échelonnent entre 2.39 ± 0.23 et 2.89 ± 
0,16 ka et indiquent un dépôt vers 2.8 ± 0,3 ka.
Pour affiner la chronologie existante un carottage a été effectué dans le remplissage entre les 
cordons B4 et C3 (site # 6, Fig. 5.6), afin d’obtenir un âge minimum pour le dépôt des cordons de la 
génération C. La séquence est constituée de sédiments lacustres de type juxtaglaciaires, finement 
laminés, avec une passée sableuse à la base (730 cm). La côte de 850 cm a été atteinte avec la dernière 
carotte, qui n’a pas pu être récupérée. 
Trois dates 14C ont été obtenues sur la séquence (Tab. 5.3). L’échantillon sommital, prélevé 
pour contraindre l’arrêt de la sédimentation, a donné un âge subactuel. La base du remplissage est 
contrainte par un âge de 1070 BP (895-1021 cal AD) à 730 cm. Les datations réalisées sont présentées 
dans le Tableau 5.3 accompagnés d’une sélection des dates discutées par Deline et Orombelli (2005).
Fig. 5.6. (ci-contre) (A) Localisation du glacier du Miage et de l’AMM ; (B) Cordons morainiques 
de l’AMM d’après Deline et Orombelli (2005) et localisation des échantillons présentés dans le texte 
(fonds topographiques : MNT 2m RAVA ; les amorces correspondent aux coordonnées UTM Zone 32 
N ED50). 
Fig. 5.7. Site du carottage (# 6 de la fig. 5.6) dans le remplissage glacio-lacustre entre les cordons 
B4 et C3, et position des dates 14C (étoiles rouges). Les côtes (en m) sont données par rapport à une 
référence située ~20 cm sous la surface. L’espacement relatif des carottes n’est pas à l’échelle.
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5.3.2. Glacier de Tepey (Massif de Belledonne)
Le glacier de Tepey (appellation non officielle) est un petit glacier de cirque situé sur le revers est 
du massif, sous la face nord du Bec d’Arguille (2891 m). La glace est encore présente aujourd’hui 
(~0,07 km2, crevasses) malgré son caractère de décrépitude. La surface au maximum PAG (1850) 
était de l’ordre de 0,15 km2. Une couverture détritique quasi-continue mais peu épaisse recouvre le 
glacieret actuel. 
Les dépôts glaciaires post-LGM ont été cartographiés par Hannss (1982) dans le massif de 
Belledonne. Le vallon de Tepey présente l’une des séquences tardiglaciaires les mieux conservées 
des Alpes du nord, avec une série de vallums morainiques frontaux et une importante moraine latérale 
gauche qui peut être suivie sur 1,7 km. D’après Hannss (1982), la première position tardiglaciaire est 
représentée par une terrasse latéro-frontale au débouché du vallon du Tepey, et correspondrait à un 
front vers 1190 m au niveau du hameau de la Chal. Cette position pourrait correspondre au stade de 
Gschnitz (Ivy-Ochs et al, 2006). Plusieurs positions frontales marquées par des vallums atténués, en 
partie recouverts par les dépôts de versant, sont présents dans la combe de Tepey proprement dite. Le 
plus visible correspond à un front vers 1600 m et pourrait être apparenté au stade du Daun (non visible 
sur la Fig 5.8). Vers 1750 m, immédiatement à l’aval de la confluence avec le vallon anonyme de rive 
gauche, se trouve un champ de gros blocs erratiques. Plus à l’amont, les positions M4 (~1840 m) à M9 
(2080 m) pourrait représenter le stade Egesen.
Le vallon du Tepey est entièrement taillé dans les formations cristallophylliennes du socle 
cristallin. Les gneiss amphiboliques sont encadrés par deux bandes d’amphibolites N/S qui constituent 
respectivement les crêtes du Bec d’Arguille au Pic de la Grande Valloire, et les contreforts ouest de 
la Cime du Sambuis. Ce dernier sommet est majoritairement taillé dans les chloritoschistes (Barféty 
et al, 1977). 
L’extension du glacier a été reconstituée pour les trois derniers stades identifiés d’après la 
cartographie géomorphologique (M9-M11). L’objectif étant ici de dater les fluctuations glaciaires de la 
transition Tardiglaciaire/Holocène, l’échantillonnage a porté sur le cordon M10 qui occupe une position 
intermédiaire entre le bastion morainique M11 supposé Néoglaciaire/PAG, et le vallum morainique 
latéro-frontal M9 interprété comme la position la plus interne de la séquence tardiglaciaire. Les âges 
obtenus sur M10 datent la forme du Boréal, vers 9.2 ± 1.2 ka. L’âge obtenu pour M9 est conforme avec 
l’hypothèse d’un dépôt au Préboréal, avant 10.2 ± 1.1 ka. Sur ces deux cordons, plus de la moitié des 
blocs échantillonnés (non inclus dans l’âge des surfaces) ont donnés des âges témoignant d’héritages 
extrêmement importants : 14.9 ± 0.8 ka (TEP06), 22.5 ± 1.3 (TEP01) et 23.9 ± 0.8 ka (TEP02) sur 
Tab. 5.3. Ages 14C obtenus sur le site de carottage # 6 et synthèse des dates 14C significatives pour la 
chronologie de l’AMM. Les sites sont ceux de la Fig. 5.6. (* détermination : C. Delhon, CEPAM).
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M10 ; et 27.9 ± 1.7 ka (TEP07) sur M9. Deux échantillons n’ont pas pu être mesurés (absence de 
courant lors de la mesure AMS) : TEP03 et TEP08.
Tab. 5.4. Calcul des LEG et ∆LEG pour les trois stades holocènes du glacier de Tepey. La LEG 
retenue est la moyenne des valeurs en gras (voir texte). 
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Pour le calcul de la LEG, la surface du glacier a été reconstituée en traçant les isohypses des 
paléoglaciers perpendiculairement à l’axe de la vallée, avec des profils concave dans la zone 
d’accumulation et convexe dans la zone d’ablation (e.g. Schindelwig 2010). Les LEG ont été 
calculées avec différentes méthodes pour des tranches altitudinales de 10 m. La valeur d’AAR utilisée 
couramment dans les Alpes pour la comparaison des valeurs de dépression de la LEG (∆LEG) par 
rapport à la position de référence (PAG, 1850) est 0,67 (Maisch, 1981 ; Ivy-Ochs et al, 2009). Mais 
des valeurs plus faibles caractérisent les petits glaciers de cirque. Un AAR de 0,4 est considéré comme 
pertinent pour des glaciers de 0,1-1 km2 (Kern et Laszlo, 2010 ; voir Fig. 2.7), L’altitude minimale 
des moraines latérales (MELM) pour M11 indique que cette dernière valeur d’AAR est la plus proche 
de la LEG réelle. L’altitude des LEG selon la méthode de l’Accumulation Ablation Balance Ratio 
(AABR) a été calculé avec la feuille Excel de Benn et Gemmel (1997). Un AABR de 1 signifie que 
les gradients d’ablation et d’accumulation sont égaux, ce qui est le cas dans les régions polaires, 
mais aussi pour de petits glaciers de cirque qui ont un faible développement altitudinal, ou pour des 
glaciers noirs (souvent inférieur à 1 dans ce dernier cas). Cette méthode n’est pas la plus adaptée à 
l’estimation de la LEG de glaciers alimentés par les avalanches (Benn et Lehmkhul, 2000), mais les 
résultats sont néanmoins rapportés. Les valeurs les plus pertinentes ont été moyennées, et les ∆LEG 
correspondantes sont retenues pour la discussion (Tab. 5.4)
Les LEG sont données à titre indicatif puisque la valeur climatique de ce paramètre est difficile à 
évaluer pour les petits glaciers de cirque (Hughes, 2008 ; 2010). Depuis 1850, la perte d’épaisseur du 
glacier de Tepey a été importante, mais le recul frontal reste limité (Fig. 5.8).
5.3.3. Glacier du Rateau (Massif des Ecrins)
Le glacier du Rateau (1,29 km2 en 2009, pente moyenne 28,6°) est un glacier de versant alimenté 
par la face nord du Rateau (3809 m). L’émissaire dont le front se situe à 2300 m possède une couverture 
détritique continue jusqu’à l’altitude de 2670 m (Fig. 5.9A). 
Au PAG, le glacier du Rateau confluait avec le glacier de la Meije (1,51 km2 en 2009, pente 
moyenne 30,4°, front à 2420 m) pour former un ensemble continu avec un front à 1950 m d’altitude 
(Fig 5.9A). La moraine latérale gauche se développe sur 2,5 km de long, entre 2780 et 2060 m. En 
position plus externe, un vallum bien conservé est visible en rive gauche à partir de 2330 m, qui 
s’étend vers l’aval jusqu’à 1670 m. Un cordon encore plus externe, très atténué, est souligné par la 
végétation dans la partie aval entre 1950 et 1710 m. Ces deux derniers cordons, vraisemblablement 
tardiglaciaires, suggèrent une position frontale atteignant la vallée de la Romanche (~1400 m ?). A la 
côte 2370 m, le glacier du Rateau a formé un lobe marginal en rive gauche, avec différents cordons 
construits par accrétion qui ont été échantillonnés (Fig. 5.9B). Durant le retrait post-PAG ce lobe s’est 
affaissé et a évolué en glacier rocheux, comme l’indiquent les bourrelets de fluage (Fig. 5.9B).
La lithologie du bassin versant glaciaire est quasi-exclusivement composée de granites : 
principalement le granite basal de la Meije, alcalin leucocrate, riche en quartz (32%) (Barbier et al, 
1976). Les gneiss affleurent sur les arêtes de la Meije, autour du glacier du Vallon, et forment les 
arêtes de la Meijette, qui séparent le glacier de la Meije de celui du Tabuchet, à l’est (non représenté 
sur la Fig. 5.9A).
Fig 5.8. (ci-contre) Carte géomorphologique simplifiée du vallon du Tepey et localisation des 
échantillons 10Be. La nomenclature des stades tardiglaciaires n’est pas exhaustive. Extension glaciaire 
de 2009. Les amorces correspondent au quadrillage de la projection Lambert 2 Etendu.
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Fig. 5.9.  (A) Carte géomorphologique 
simplifiée des Vallons de la Meije, et (B) 
Localisation des échantillons prélevés sur 
la moraine latérale gauche du glacier du 
Rateau. Les surfaces ayant fait l’objet de 
mesures lichénométriques (Meij M4, Meij M5) 
sont indiquées en (A). Extension glaciaire 
de 2009. Les amorces correspondent au 
quadrillage de la projection Lambert 2 
Etendu.
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Fig. 5.10. Datations 10Be sur le lobe latéral gauche du glacier du Rateau. Les âges sont accompagnés des seules incertitudes analytiques. Les cordons M5 (non 
visible) à M8 n’ont pas été échantillonnés.
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Les datations ont été réalisées sur les quatre cordons les plus externes du complexe holocène 
(Fig. 5.10). Les cordons M2 et M3 ont des crêtes atténuées car déposés par accrétion proximale lors 
d’avancées sensiblement de même ampleur. Les cordons M1 à M3 portant peu de gros blocs, les 
échantillons ont été prélevés sur les plus importants (50 < H < 100 cm), parfois sur la face distale. Le 
cordon M4 a une crête mieux individualisée, qui peut être suivie sur 500 m (Fig. 5.10). Tous les blocs 
échantillonnés sur M4 se trouvent sur la crête, sauf RAT05. 
Les âges apparents s’échelonnent entre 1.93 ± 0.12 et 3.29 ± 0.44 10Be ka, et sont en désaccord 
avec la stratigraphie, i.e. les âges les plus vieux sont sur les deux cordons les plus internes (M3 et 
M4).
5.3.4. Glacier de Bonnepierre (Massif des Ecrins)
Le Glacier de Bonnepierre (2,00 km2 en 2009) est un glacier de vallée peu raide (17°). Au PAG 
le front se situait vers 2125 m et la superficie du glacier atteignait 2,97 km2 (Edouard, 1978 ; Fig. 
5.11). Le glacier a connu un retrait limité depuis cette période en raison de sa couverture détritique, 
résultant entre autre des écroulements rocheux sur le glacier (Bourgeat, 1990 ; Gardent, 2009) et de 
sa localisation au fond d’un cirque alimentée par la face NW du Dôme de Neige des Ecrins (4015 m, 
~1000 m de commandement). Le front actuel se situe à 2410 m, et sa position est quasiment stable 
depuis 1890 (-190 m) comme l’indiquent les documents historiques (Le Roy, 2007).
La lithologie du bassin versant glaciaire est constituée essentiellement d’anatexites et de granites 
migmatitiques pour les parois dominant la zone d’accumulation, tandis que la rive gauche est taillée 
dans les granites (granites d’Ailefroide, puis granite de la Bérarde plus à l’ouest) (Barféty et Pêcher, 
1984).
La moraine latérale droite se développe sur 3,1 km, entre 2900 et 2125 m d’altitude. Vers 2550 
m, plusieurs crêtes juxtaposées sont identifiables (Fig. 5.12). La prévalence de l’accrétion sur la 
superposition dans l’enregistrement morainique sur ce secteur vient vraisemblablement du fait qu’il 
se trouve immédiatement à l’amont d’un rétrécissement de la vallée qui contraint l’écoulement. Lors 
de périodes d’avancées, le flux glaciaire est dévié par cet accident topographique, et déborde en 
position latérale sur la rive où il n’est pas contraint.
 L’échantillonnage a porté sur les trois cordons les plus externes (Fig. 5.12) : M1, au faible 
commandement et à la crête peu marquée, sans doute oblitéré par M2 ; M2, de grande dimension, au 
profil arrondi et au sol bien développé, qui représente la forme la plus externe sur la majeure partie de 
ce secteur ; M3, déposé par accrétion sur M2 est constitué de blocs métrique à faible support matriciel. 
En position plus interne M4 et M5 sont de petits cordons en partie détruit par l’érosion de leur face 
proximale, et qui peuvent être suivis sur quelques dizaines de mètres.
Les âges apparents s’échelonnent entre 3.29 ± 0.21 et 4.23 ± 0.44 10Be ka. L’âge le plus vieux a 
été mesuré sur le plus gros bloc échantillonné (BON03). 
Fig. 5.11. (ci-contre) (A) Carte géomorphologique simplifiée du vallon de Bonnepierre et, (B) 
Localisation des échantillons prélevés sur la moraine latérale droite du glacier de Bonnepierre. 
Extension glaciaire de 2009. Les amorces correspondent au quadrillage de la projection Lambert 2 
Etendu.
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Fig. 5.12. Datations 10Be sur la moraine latérale droite du glacier de Bonnepierre. Les âges sont accompagnés 
des seules incertitudes analytiques. Les cordons M4 et M5 (non visible) n’ont pas été datés.
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5.3.5. Glacier du Vallon des Etages (Massif des Ecrins)
Le glacier du Vallon des Etages est un glacier de cirque qui se développe entre 2420 et 3230 m 
sous les faces nord de la Pointe du Vallon des Etages (3564 m) et du Pic de l’Etret (3559 m) (Fig 
5.13A). 
L’englacement du vallon était de 1,74 km2 en 2009, dont 1,58 km2 pour le glacier du Vallon des 
Etages s.s. (i.e. appareils coalescents au PAG). En comparaison, l’englacement du vallon au PAG était 
de 4,6 km2, dont 3,49 km2 pour le glacier du Vallon des Etages (Le Roy, 2006). L’émissaire, en voie 
d’individualisation, possède aujourd’hui une couverture détritique continue jusqu’à ~2600 m. Malgré 
la faible pente de la langue actuelle (~15°), la pente moyenne du glacier est de 24,8°, ce qui indique 
un appareil réactif, à faible temps de réponse, notamment lors des périodes où la couverture détritique 
était moins étendue et discontinue (e.g. début 20e s ; Le Roy, 2006). 
Le bassin versant glaciaire est quasi-exclusivement taillé dans le granite des Etages, au faciès 
porphyroïde. La rive droite est constituée de gneiss de la Lavey et présente également quelques 
affleurements de gneiss amphiboliques et d’amphibolites, notamment à l’aval des glaciers de Petit 
Pierre et O. du col de l’Encoula (Barfety et Pêcher, 1984).
Le premier arc morainique frontal M1 à 2090 m, est en grande partie démantelé par les torrents 
émissaires. Il est constitué de blocs décimétriques à métriques sans matrice. 
Deux blocs sur la crête de cette forme ont fait l’objet de prélèvements pour les datations 
cosmogéniques (ETA01 et 02), qui ont respectivement donné des âges apparents de 848 ± 158 et 855 
± 154 10 Be ka (Fig. 5.14).
Fig. 5.13. (page suivante) (A) Carte géomorphologique simplifiée du Vallon des Etages et, (B) 
Localisation des échantillons discutés dans le texte. Extension glaciaire de 2009. Les amorces 
correspondent au quadrillage de la projection Lambert 2 Etendu.
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Fig. 5.14. Datations 10Be sur la moraine frontale du glacier du vallon des Etages. (A) Vue S sur la marge proglaciaire, et localisation des cordons morainiques ; 
(B) Vue rapprochée du cordon M1, et la localisation des blocs échantillonnés. Les âges sont accompagnés des seules incertitudes analytiques. La position des bois 
subfossiles échantillonnés (Eta01-03) est également indiquée.
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5.4. Discussion
a) Les âges retenus pour les moraines M9 et M10 du glacier de Tepey correspondent à la transition 
Tardiglaciaire / Holocène et au début de l’Holocène. 
- L’âge de 10,2 ± 1,114 ka pour le stade M9 (10,4 ± 1,1 ka avec corrections) caractérisé par une 
∆LEG de 145 m, est cohérent avec une avancée pendant le Préboréal. Il s’agit d’un âge minimum 
pour le dépôt de ce cordon mais un seul âge ayant été retenu, le calage chronologique doit être affiné. 
Cette position peut néanmoins être rapprochée du stade Kartell daté à 10.8 ± 1.0 ka sur la localité-
type (Ferwall, Autriche) (Ivy-Ochs et al, 2006), à 10.9 ± 0.8 ka au glacier de l’Unnerbaech (Belalp, 
Valais) (Schindelwig et al, 2011) et à 11.5 ka (avec le taux de production « bas » de Balco et al, 
2009) au glacier de Tsijoure Nouve (Schimmelpfennig et al, 2011). Sur plusieurs sites, ce stade se 
caractérise par un grand nombre de moraines récessionnaires, relativement proches, indiquant une 
forte instabilité climatique qui a entrainé des réavancées de même ampleur en un court laps de temps 
(quelques siècles) : cinq cordons morainiques proches ont ainsi des âges similaires, entre 10.9 ± 0.8 ka 
et 11.0 ± 0.6 ka, au glacier de l’Unnerbaech (Schindelwig et al 2011). De même, le vallum holocène 
le plus externe daté à 11.5 ka au glacier de Tsidjoure Nouve est suivi de quatre petits cordons de 
récession accolés qui ont donné des âges de 11.2 ka (Schimmelpfennig et al 2011). 
Au Tepey, la morphologie complexe de l’ensemble morainique M9 pourrait indiquer la réoccupation 
de la même position frontale par le glacier, puis l’évolution en glacier rocheux de la marge droite 
(fluage du matériel morainique et des clastes périglaciaires) immédiatement après ce stade, en réponse 
à un assèchement du climat (Ivy-Ochs et al, 2009).
Dans le vallon des Muandes (Clarée, Haute Durance) Cossart et al (2011 ; 2012) ont également 
identifié un cordon de signification régionale situé 250 à 600 m à l’aval du PAG, en amont des 
positions Dryas récent. Il a été daté à 9.7 ± 0.8 ka (mais moyenne de 6 blocs entre 10.9 ± 0.9 ka et 8.2 
± 0.7 ka). Il se défini par une ∆LEG de 200 m en moyenne, i.e. supérieure aux valeurs rapportées ici 
et dans la littérature (~120-150 m). 
Le stade de Kartell apparaît donc comme la réponse des glaciers alpins à l’Oscillation Préboréale 
(~11.5-11.3 ka) (Björk et al, 1997 ; Rasmussen et al, 2007). On peut noter que sur les petits glaciers 
de cirque il se caractérise par une position largement à l’aval du PAG, tandis que sur les glaciers plus 
importants il serait proche de la position maximum du PAG (légèrement externe).
- Le cordon M10 (∆LEG = 60 m) est stratigraphiquement en position intermédiaire entre le PAG 
/ Néoglaciaire et le dernier stade tardiglaciaire (Kartell). L’âge de M10 indique un dépôt au Boréal, 
immédiatement antérieur à 9.2 ± 1.2 ka (9.4 ± 1.3 ka avec corrections). Le bloc TEP05 (9.46 ± 0,99 
ka) est sans doute le plus proche de l’âge réel de dépôt (mesure plus précise que TEP04, et bloc plus 
volumineux, donc susceptible d’avoir été exposé initialement). 
Dans les Alpes centrales, des stades similaires ont été datés récemment sur de petits glaciers de 
cirque et donnent des âges comparables. Schindelwig et al (2011) attribuent la position du glacier 
de l’Unnerbaech immédiatement à l’aval du PAG à cette période : 9,6 ± 0,7 ka (moyenne de quatre 
blocs très cohérents entre 9.9 ± 0.8 et 9.4 ± 0.7 ka ; correction de ~3% pour la neige et l’érosion). 
Les valeurs de ∆LEG correspondant à ce « stade 9.3 ka » sont comprises, selon les méthodes, entre 
72 et 179 m sur ce site (Schindelwig, 2010). Favilli et al (2009) rapportent également un cordon 
contemporain vers 9.4 ka (moyenne de deux blocs à 9.94 ± 0.77 et 8.85 ± 0.69 ka ; correction de 1,6 
14  Les incertitudes reportées avec l’âge des surfaces déterminées dans le cadre de ce travail sont les incertitudes externes. 
Si non précisé, la discussion porte sur les âges apparents (non corrigés).
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% pour la neige). 
Ces deux études rapprochent ce stade de la phase froide de Schams / Oberhalbstein (identifiée par la 
palynologie), qui correspond à la CE-2 (Haas et al, 1998) et, potentiellement, au stade glaciaire de 
Venediger (Autriche) (Patzelt et Bortenschlager, 1973) même si l’âge exact et la position de ce dernier 
par rapport aux stades de Kromer et Kartell sont encore en discussion. Il serait en effet maintenant 
considéré comme antérieur à 9.3 ka (H. Kerschner, com. pers.).
Sur la base des ∆LEG le stade M10 est comparable au stade de Kromer qui représente aussi une 
position intermédiaire entre le PAG et le tardiglaciaire – et pour lequel des valeurs comprises entre 
70 et 90 m sont rapportées (60 m sur la localité-type, avec un AAR de 0,67) (Gross et al, 1977). La 
datation du Kromer à 8.4 ± 0.7 ka (Kerschner et al, 2006) est maintenant remise en cause et serait 
vraisemblablement plus vieille (H. Kerschner, com. pers.). Cela pourrait indiquer l’occurrence de 
plusieurs stades glaciaires d’ampleur voisine au début de l’Holocène. 
La preuve la plus robuste d’une phase froide à cette période demeure la chute des valeurs de 
δ18O dans les carottes groenlandaises entre ~9.35 et 9.25 ka (Rasmussen et al, 2007). Il a été montré 
récemment que certains émissaires de la calotte groenlandaise ont répondu à ce refroidissement par 
une réavancée, interrompant brièvement le retrait rapide du début de l’Holocène (Young et al, 2011) 
; mais il est peu probable que les grands glaciers alpins aient connu des maxima à cette période. Le 
Pasterze n’a en effet que faiblement avancé entre 9.3 et 9.0 ka, après avoir été probablement moins 
étendu que l’actuel depuis 10.1 ka (Nicolussi, 2011).
Dans les Alpes occidentales la datation indirecte d’un stade situé à l’aval du PAG existe au glacier 
du Tour (stade du Tour) avec un âge 14C minimum à 7580-7355 cal BC (Jaillet et Ballandras, 1999 ; 
§ 2.3.2.1), mais la fourchette temporelle est trop large pour pouvoir le rattacher à l’un ou l’autre des 
stades discutés ici. 
D’autre part, notre reconstitution est cohérente avec le schéma de déglaciation du bassin du Vorz 
(Belledonne) établi par Ravanel et al (2009). Sur le glacier de Freydanne (0,73 km2 au PAG ; 0,34 
km2 en 2008) les cordons morainiques du stade 6 (front à 2160 m, ∆LEG = 195 m) correspondraient à 
l’avancée du Kartell, tandis qu’une autre position holocène, immédiatement externe à celle du PAG, 
pourrait correspondre au stade M10 du vallon de Tepey.
Enfin, une péjoration climatique contemporaine de M10, responsable d’apports détritiques (passée 
argileuse millimétrique) a été identifiée dans une tourbière du massif des Fiz (haute vallée de l’Arve), 
et datée immédiatement avant 8890 ± 122 cal BP. Elle indiquerait une augmentation de l’érosion et 
des précipitations, corrélatives à l’événement 9.3 ka, dans les Alpes du nord-occidentales (David, 
2010).
Plus de la moitié des blocs mesurés sur le site de Tepey montrent des pré-expositions très 
importantes (écartés du calcul de l’âge des surfaces). Cet héritage (par rapport à l’âge retenu pour la 
moraine) est compris entre 5.7 et 14.7 ka sur M10, et atteint 17.7 ka sur M9. 
Dans des contextes similaires, aucun héritage d’une telle ampleur n’a été reporté dans la littérature 
(Ivy-Ochs et al, 2007 ; Heyman et al, 2011), des pré-expositions de 1-3 ka seulement sont parfois 
mises en évidence (e.g. Benson et al, 2007). 
Au DMG, le vallon de Tepey était vraisemblablement englacé jusqu’à une altitude de 2400-2450 m 
comme le montrent le modelé de polis glaciaires visible sur Roche Boucherin et une surface glaciaire 
atteignant ~2250 m sur le col du Glandon (Van der Beek et Bourbon, 2008). La présence de blocs avec 
une histoire complexe implique une possible pré-exposition en paroi et l’occurrence d’évènements 
gravitaires de forte magnitude et de faible fréquence (écroulements rocheux) alimentant le glacier en 
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blocs pré-exposés. Les différentes niches visibles sous le sommet côté 2605 m à l’E du col du Tepey 
(vers ~2500 m) et le dépôt d’écroulement présent à l’aval, comprenant des méga-blocs dont certains 
de ~100 m3, accréditeraient cette hypothèse. Etant donné : i) les taux de dénudation déterminés dans 
les roches cristallines (~0,2 à 1 mm.a-1 ; Morel et al, 2003 ; Delunel et al, 2010), et ii) le fait qu’une 
surface inclinée à 60 - 90° voit sa production réduite de 20 à 50 % (Gosse et Philips, 2001) – et bien 
que la production augmente avec l’altitude – les âges des trois blocs anciens (compris entre 22.5 et 
27.9 ka) seraient potentiellement des âges minima pour le début de leur exposition. Le nombre de 
blocs montrant une pré-exposition et l’ampleur de celle-ci suggèrent qu’un même événement a été à 
l’origine de l’apport de ces blocs. 
Dans ce scénario, les blocs auraient commencé à être exposés en paroi peu après un premier 
maximum wurmien (vers 50-30 ka ?) pendant lequel la glace aurait atteint un niveau supérieur. Lors 
du DMG (~20 ka), les blocs étaient toujours exposés. Un ou plusieurs écroulements de grande ampleur 
survenus pendant des périodes de retrait glaciaire (Bölling-Allerod ?, début de l’Holocène ?) en 
concomitance avec une éventuelle dégradation du permafrost (Deline et al, 2011) ont pu déposer ces 
blocs à la surface du glacier et permis leur incorporation dans les moraines du début de l’Holocène. 
Les preuves de l’occurrence d’un autre écroulement de grande ampleur à cette période, i.e. un dépôt 
recouvrant en partie les moraines du stade 6 (supposé Kartell, datation relative) sont présentes dans 
le bassin versant du Vorz, situé à 12 km du vallon de Tepey (Ravanel et al, 2009). Ce scénario, assez 
spéculatif, demanderait à être confirmé par des investigations de terrain complémentaires.
b) La première ré-avancée post-optimum climatique est datée au glacier de Bonnepierre. Les âges 
obtenus sur les cordons M1 et M2 sont cohérents, et indiquent un premier maximum néoglaciaire vers 
4.23 ± 0.57 ka. Cette date est considérée comme la plus robuste (étant donné le profil très arrondi de 
M2), car l’échantillon BON03 a été prélevé au sommet d’un bloc très haut (> 3 m). L’âge légèrement 
plus jeune (3.91 ± 0.49 ka) obtenu sur la face distale du petit cordon M1 (BON04) peut s’expliquer par 
un bloc assez plat qui a pu retenir une couverture morainique peu après le dépôt, et/ou par le fait que 
ce cordon aurait été déposé lors de la même phase glaciaire. Enfin, étant donné le volume du cordon 
M2 il est probable qu’il représente plusieurs avancées dont seule la plus récente a été datée. 
Les âges cosmogéniques sont cohérents avec le corpus de datations 14C et dendrochronologiques 
présentées supra (§ 2.3.3.4) qui suggère un renouveau de l’activité glaciaire après l’Optimum 
Subboréal, vers 4.2 ka. Plusieurs proxies à haute résolution indiquent en effet une détérioration 
climatique, marquée par des conditions humides et froides, qui culmine entre 2160 et 2120 BC (Fig. 
5.15). 
La chute des valeurs de δ18O dans l’enregistrement COMNISPA montre ainsi un refroidissement 
conséquent, centré sur 4160 b2k caractérisé par des valeurs très hautes (Fig. 5.15D), de l’ordre de 
celles atteintes pendant le PAG (Vollweiler et al, 2006 ; voir Fig 1.1f). Les valeurs de densité maximale 
du bois final de Larix decidua de la tourbière Höhenbiel montrent de très faibles valeurs, avec un 
maximum centré sur 2110 BC (Fig. 5.15E). Cet enregistrement a été le premier à apporter les preuves 
d’un refroidissement d’ampleur à cette période dans les Alpes (Renner, 1982). Dans les Pyrénées, 
une chute brutale et relativement brève des températures hivernales/printanières est également notée 
à cette période (Pla et Catalan, 2005).
L’augmentation synchrone du détritisme dans le lac du Bourget à partir de 2175 BC (Jacob et al, 
2008 ; Debret et al, 2010 ; Fig. 5.15B) et dans le lac de Constance (Arnaud et al, 2008), la chute de 
croissance brutale et durable des chênes de la chronologie régionale LSBOC du nord de l’Allemagne 
à partir de 2168 BC (Eckstein et al, 2010 ; Fig. 5.15C), et la forte hausse du niveau des lacs péri-
alpins (Magny et al, 2009a ; 2009b ; 2011b ; 2012) convergent pour indiquer une augmentation de 
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l’activité hydrologique à la fin du 5e millénaire en Europe nord-occidentale (Fig 5.15 ; Fig 1.1k-m). En 
altitude, la preuve d’une pulsation détritique majeure centrée sur 4250 cal BP est également donnée 
par l’enregistrement sédimentaire du lac Petit (Millefont, Mercantour). Cette phase est interprétée 
climatiquement comme une hausse du volume des précipitations, concomitante à une baisse des 
températures indiquée par la chute des rapports AP/NAP (recul de la forêt sur le site) (Brisset et al, 
2012). 
La date de 4.2 ka apparaît également charnière dans la chronologie glaciaire à l’échelle globale 
(voir Fig. 3b de Wanner et al, 2011) et pour l’hémisphère nord, avec des preuves d’avancées glaciaires 
Fig. 5.15. Contexte paléoclimatique de la seconde moitié du troisième millénaire BC : (A) Anomalies 
de croissance positives de chênes subfossiles de l’E de la France, interprétées comme des P_AMJ 
supérieures à la normale. Série standardisée avec une spline de 150 ans (données : W. Tegel) ; (B) 
Enregistrement du Ti (carotte LDB04), marqueur du détritisme dans le lac du Bourget (Jacob et al, 
2008) ; (C) Chronologie régionale de chênes subfossiles de tourbière pour le nord de l’Allemagne 
(Lower Saxony Bog Oak Chronology, LSBOC). Les chutes de croissance sont interprétées comme 
une réponse à une hausse du niveau de la nappe (Leuschner et al, 2007 ; Eckstein et al, 2010); (D) 
Enregistrement COMNISPA, synthèse de la mesure du δ18O dans trois stalagmites de la grotte de 
Spannagel (Tyrol, Autriche), interprété comme un proxy de température annuelle (Vollweiler et al, 
2006) ; (E) Densité maximale du bois final de Larix decidua subfossiles de la tourbière Hohenbiel 
(Uri, Suisse) (chronologie Höhenbiel_6), interprétée comme un proxy des température estivales (AS). 
Série lissée avec une moyenne mobile pondérée binomiale sur 31 ans (Renner, 1982) ; (F) Datations 
10Be des blocs des moraines M1 et M2 du glacier de Bonnepierre (ce travail). Les séries A et E sont 
centrées, réduites. Les anomalies sont exprimées en termes d’écarts standards à la moyenne. La série 
E est lissée avec une moyenne mobile sur 11 ans. La période 2175-2075 BC est mise en évidence, 
comme une perturbation majeure dans les séries présentées.
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(a priori moins étendues que les suivantes ; Wood et Smith, 2004 ; Menounos et al, 2008 ; 2009 ; 
Luckman et al, 2011 ; Harvey et al, 2012) et d’une augmentation des superficies glacio-nivales 
(Benedict et al, 2008) dans les cordillères nord-américaines ; ainsi que d’une reformation des petites 
calottes glaciaires islandaises, suite à leur disparition pendant l’Optimum climatique holocène 
(Striberger et al, 2012 ; Larsen et al, 2012).
Les cordons morainiques marquant cette avancée sont relativement rares dans les Alpes (voir 
§ 2.3.3.4.a) car ils ont été, sur la majorité des sites, recouverts par les dépôts de la phase du Löbben.
d) L’évidence d’une récurrence glaciaire pendant la phase du Löbben (3.7-3.3 ka) a été obtenue 
sur deux sites. Au glacier du Miage, le cordon A2 a donné un âge de 3,73 ± 0,38 ka. Etant donné qu’il 
ne s’agit pas du cordon le plus externe et que la base de l’AMM serait datée au minimum à 4265 
± 75 BP (3090-2625 cal BC) (Deline et Orombelli, 2005), les cordons A0 et A1 et une partie de leur 
soubassement pourraient correspondre à la phase 4.2 ka. L’essentiel du soubassement morainique 
de l’AMM, très volumineux, n’a en effet probablement pas été construit lors de cette phase 4.2 ka. 
Mais le 5e millénaire BP ayant été marqué par un optimum multiséculaire, il n’existe pas d’évidences 
pour une période froide majeure entre ~5.0 ka et 4.2 ka (voir 2.3.3.3). Il est donc possible que la date 
obtenue à la base de la carotte du lac Combal (Deline et Orombelli, 2005) sous-estime l’âge de la base 
de l’AMM, qui daterait en fait du milieu de l’Holocène (phase de Rotmoos ?, ~ 4200-3000 BC).
En position immédiatement plus interne que l’avancée du 4.2 ka, la moraine M3 du glacier de 
Bonnepierre est datée par deux âges identiques à 3.31 ± 0.4 ka, soit le terminus de la phase du Löbben, 
qui n’est représentée sur ce glacier que par un cordon. La faible dynamique du glacier de Bonnepierre 
(couverture détritique, faible pente) est sans doute à l’origine de cette spécificité.
e) Au glacier du Rateau, les datations sont en désaccord avec la stratigraphie car les âges les 
plus anciens sont mesurés sur les moraines internes. Cela est dû aux processus d’exhumation post-
dépôt qui ont manifestement affecté la majorité des blocs échantillonnés. Sur le cordon M4, les âges 
s’échelonnent entre 3.3 et 1.9 ka, et sont corrélés à la hauteur relative de l’échantillon par rapport au 
sol (Fig. 5.16). Pour cette raison nous avons retenu l’âge de RAT09 comme étant le plus proche du 
dépôt de ce cordon à 3.29 ± 0.52 ka, et cohérent avec une avancée pendant le Löbben. 
Fig. 5.16. Relation entre l’âge apparent déduit de la mesure du 10Be sur les blocs du cordon M4 du 
glacier du Rateau, et la hauteur relative de l’échantillon par rapport au sol. Noter que ce dernier 




Toutefois, une approche alternative considérant la moyenne (à l’exclusion de la date aberrante 
de RAT 05) donnerait un âge de 2.75 ± 0.35 pour cette surface, conforme avec un dépôt durant le 
Göschenen I (~3.0-2.4 ka). L’âge de M3, dont la crête très atténuée est en parte recouverte par M4, est 
basé sur un seul bloc, à 2.66 ± 0.28 (RAT04 en face distale, peu susceptible d’avoir été exhumé car 
l’échantillon est à ~160 cm). Il serait alors statistiquement indissociable de M4 et pourrait indiquer 
plusieurs avancées rapprochées pendant cette phase. 
Cette seconde hypothèse est renforcée par l’homogénéité des âges apparents calculés sur les blocs 
des cordons externes M1-M2 (compris entre 2.3 et 1.9 ka) (Fig. 5.10). Ces faibles concentrations 
excluent a priori la possibilité d’un âge début/mi-holocène. En effet, la production de nucléides 
cosmogéniques commence même avant l’exhumation, et comme il s’agit de cordons au commandement 
relativement faible, ils n’ont pu perdre plusieurs mètres de matériel au niveau de la crête.
Néanmoins, l’interprétation privilégiée demeure celle de l’âge le plus ancien présentée supra. 
Dans ce scénario, les cordons externes (M1-M3) témoigneraient d’avancées néoglaciaires antérieures 
(début du Löbben ? 4.2 ka ?). 
f) Les résultats obtenus sur la moraine A3 de l’AMM indiquent que l’ensemble des stades définis 
par les cordons situés entre A3 et B4 (Fig. 5.6) ont potentiellement été déposés pendant le Göschenen 
I. En effet, l’âge de 3,7 ka acquis sur A2, immédiatement à l’extérieur de A3, et le dépôt des cordons 
de la génération C pendant le Göschenen II (300-600 AD), confirmé par l’âge minimum obtenu sur 
le site # 6 (indiquant que le cordon C1 a été déposé avant 895-1020 AD ; Tab. 5.3), pré- et post-datent 
respectivement les moraines de A3 à B4. 
L’âge de 2.81 ± 0,3 ka pour A3 est considéré comme robuste, étant donné la cohérence des trois 
dates 10Be. L’élimination de la plus jeune (2,39 ± 0,2 ka) est justifiée par le calcul du MSWD : elle 
peut s’expliquer par une exhumation post-dépôt (bloc le moins élevé, H = 140 cm). Néanmoins, l’âge 
moyen calculé avec cette date (2750 ± 0.29 ka) ne change pas l’interprétation. Ce cordon correspond 
donc au début du Göschenen I, période marquée par de multiples oscillations (Chapitres 2 et 3). Le 
grand nombre de cordons qui correspondraient à cette phase dans l’AMM peut s’expliquer par le fait 
que la période a bénéficié d’un enregistrement morainique optimum entre le Löbben, pendant lequel 
le lobe était étalé, et le Göschenen II et le PAG, au cours desquels le glacier était très contraint par 
sa moraine latérale droite. La sensibilité de l’enregistrement dans l’AMM sur cette période pourrait 
être due à la dynamique de glacier noir (§ 2.1.1.3) : lors des courtes périodes de bilan de masse 
négatifs la surface du glacier s’abaisse faiblement relativement aux moraines latérales, permettant 
aux débordements du lobe marginal d’être enregistrés avec une grande sensibilité pendant toute la 
période du Göschenen I. 
Ces résultats affinent la chronologie de l’AMM précédemment établie (Deline et Orombelli, 2005) 
qui attribuait à chaque péjoration climatique néoglaciaire une génération de moraine sur la base de la 
morphologie (taille des moraines), et d’une chronologie radiocarbone incomplète.
L’absence de datations cosmogéniques concernant le premier millénaire (Göschenen II, avancée 
« 800 AD ») vient du fait que nous avons privilégié les cordons les plus externes sur chaque marge 
proglaciaire. Au vu des résultats présentés supra, il est probable que les cordons M4-M5 du glacier 
de Bonnepierre et M5-M7 du glacier du Rateau représentent des avancées pendant les Göschenen I 
et II. Des datations supplémentaires permettraient d’avoir une vision plus précise de cette période, 
notamment par rapport au PAG qui ne semble pas être présent en position latérale à Bonnepierre 
(érosion du cordon ?), mais qui est probablement représenté par le cordon M8 au Rateau. Dans l’AMM, 
les cordons de la génération C datent vraisemblabement du Göschenen II, comme le suggère la date 
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minimale pour C1 (Fig. 5.7 ; Tab. 5.3). Des datations 
10Be supplémentaires sur ce site particulièrement 
adapté (présence de blocs importants) permettraient de préciser la chronologie de ce stade.
g) Au glacier des Etages, le fragment de moraine M1 a pu être daté du début du PAG s.l. Les deux 
blocs échantillonnés sur ce cordon donnent des âges parfaitement cohérents, indiquant un dépôt vers 
0.85 ± 0.23 ka (~1160 AD) – même si la marge d’erreur est relativement large. 
Ces âges sont robustes étant donné la position des blocs en crête et la moraine à support clastique, 
sans matrice. Le maximum holocène du glacier du Vallon des Etages a donc eu lieu au 12e s. Mais, 
étant donné le degré de conservation de M1, un maximum antérieur dont les dépôts auraient été 
remaniés n’est pas à exclure. Deux autres maxima PAG sont représentés par les cordons M2 et M3, 
immédiatement à l’amont (voir Chapitre 6). 
Ces datations 10Be sont de plus cohérentes avec la datation dendrochronologique obtenue sur un 
bois subfossile (eta01, Pinus cembra) prélevé 800 m à l’aval du front actuel, dans le chenal du torrent 
proglaciaire vers 2155 m (Fig. 5.13b ; Fig. 5.14A). La localisation du bois une cinquantaine de mètres 
à l’aval d’un culot d’avalanche pérenne, et le fait que le patron de croissance présente une très forte 
excentricité (forte proportion de bois de réaction) indiquent que cet arbre a poussé sur le versant ouest 
de la Cime de l’Encoula, et a probablement été tué par l’avalanche qui descend du col de l’Encoula. 
La série possède plus de 350 cernes, mais du fait de l’abrasion du tronc, un nombre inconnu de 
cernes périphériques est manquant. L’interdatation sur l’EACC a donné un âge de 654-1004+ AD 
(Annexe A). Sa mort – intervenue vraisemblablement dans la première moitié du 11e s – n’est donc 
pas directement liée à l’activité glaciaire, mais sa conservation implique qu’il ait été enfoui dans les 
sédiments par une avancée médiévale. Ce tronc est réapparu récemment suite à l’incision du till par 
le torrent proglaciaire. 
Le fait que ce versant soit entièrement déboisé aujourd’hui renseigne également sur les conditions 
qui prévalaient au début du Moyen Age et pendant la MCA, permettant la croissance d’arbres pluri-
centenaires à plus de 2200 m, sur ce versant.
D’autres maxima PAG ont été datés dans les Alpes au 12e s. Cette avancée est surtout décelable 
dans les enregistrements des glaciers de petites à moyennes dimensions (§ 2.3.3.4e), qui ont répondu 
à une chute des températures centrée sur 1115 AD (Fig. 4.26 ; Millet et al, 2009) et à une hausse des 
précipitations (Magny et al, 2008 ; 2010 ; 2011a). 
Du fait de sa forte pente, le glacier des Etages a pu transmettre rapidement la masse gagnée à 
l’amont vers la langue et déposer cette moraine. Etant donné le faible volume du dépôt, la période de 
stationnement du front a du être de courte durée. 
D’autres datations 10Be effectuées dans le vallon des Etages par Delunel (2010), confortent ce 
scénario. La mesure des concentrations dans ces échantillons (localisés sur la Fig. 5.13B) n’avait 
pas pour but le calcul d’âges d’exposition, cependant l’échantillon Rd 57 (galet prélevé sur la grande 
moraine latéro-médiane, vers 2487 m) aurait un âge apparent d’environ 800 ans – que l’auteur 
interprète comme un héritage sur cette moraine présumée PAG s.s. (19e s). Mais il est possible que les 
dépôts de cette première avancée n’aient pas été recouverts sur ce site par les suivantes.
La datation du maximum du glacier des Etages est très cohérente avec le maximum enregistré à la 
Mer de Glace au 12e s (Chapitre 3), indiquant des conditions favorables aux bilans de masse glaciaires 
avant la fin de la MCA. L’émergence de preuves pour ces conditions vient du fait que les chronologies 
glaciaires précises concernaient jusqu’à présent les plus grands glaciers alpins (Aletsch, Gorner). 
Ceux-ci ont également avancé au 12e s (Holzhauser et al, 2005), mais sans atteindre des positions 




Les datations cosmogéniques sont devenues un outil incontournable pour contraindre les 
fluctuations glaciaires à l’échelle du Quaternaire récent. 
Leur application aux fluctuations glaciaires holocènes dans les Alpes occidentales a permis pour 
la première fois de dater directement des stades glaciaires de la seconde moitié de l’Holocène dans 
cette partie de la chaine, et de mettre en évidence une période d’avancée que nous interprétons comme 
le début du Néoglaciaire, vers 4.2 ka. 
D’autre part, deux récurrences du début de l’Holocène, qui auraient une signification régionale 
(Hannss, 1982 ; Ravanel et al, 2009) ont été identifiées et datées sur un petit glacier de cirque dans le 
massif de Belledonne.
Les principales limites de la méthode sont évidemment d’ordre géomorphologique, i.e. identifier 
les blocs les plus pertinents, car exposés dès le dépôt. Cette limite se combine à l’incertitude sur les 
taux de production qui demeure importante aujourd’hui, et qui n’autorise pas encore la discrimination 
des péjorations holocènes d’échelle séculaire (Balco, 2011) – même si des avancées méthodologiques 
récentes tendent vers cet objectif (e.g. Schaefer et al, 2009).
Seuls peuvent donc être proposés des rapprochements avec les périodes froides multiséculaires 
déduites de l’analyse d’autres proxies. Néanmoins, sur les sites où l’incertitude géomorphologique est 
réduite les résultats s’avèrent extrêmement cohérents (e.g. Bonnepierre). 
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6.1 Introduction
6.1.1. Problématique et objectifs
La lichénométrie est une méthode de datation qui a été largement utilisée pour dater les dépôts 
glaciaires de la fin de l’Holocène (Innes, 1985 ; Matthews, 2005). Les résultats sont considérés 
comme assez précis sur les 2 ou 3 derniers siècles. Au-delà, les âges rapportés n’ont que rarement 
fait l’objet d’une évaluation par rapport à une méthode de datation indépendante. Pour cette raison, 
les incertitudes sont importantes, car l’écologie des lichens est mal connue (modèle de croissance, 
dynamiques de population…) et peu prise en compte dans le processus de datation (Haines-Young, 
1988 ; McCarthy, 1999 ; Loso et Doak, 2006). 
Afin d’évaluer la possibilité d’utiliser la lichénométrie pour dater les fluctuations glaciaires de 
la fin de l’Holocène dans les Alpes occidentales, des mesures ont été effectuées dans le massif des 
Ecrins sur les cordons morainiques de 3 marges proglaciaires. Certaines de ces surfaces ont été datées 
de façon indépendante par la méthode cosmogénique (Chapitre 5). D’autre part, un monitoring a été 
mis en place, afin de suivre de façon directe la croissance d’une population de thalles sur des moraines 
du dernier millénaire.
Le but de ce chapitre est double : i) évaluer la méthode lichénométrique et, surtout, son spectre 
d’application, en comparant notamment les résultats obtenus avec des datations indépendantes ; ii) 
estimer le taux de croissance par mesure directe et évaluer les potentialités de cette approche pour 
déterminer la forme de la courbe de croissance.
6.1.2. Principe de la lichénométrie
6.1.2.1. L’approche indirecte 
La méthode repose sur le présupposé que les plus grands thalles présents sur une surface 
géomorphologique donnée sont les plus vieux, et les premiers colonisateurs. L’approche classique 
(e.g. Beschel, 1961 ; Matthews, 2005) ne retient que le plus grand (ou les n plus grands, 5 le plus 
souvent) thalle par surface. L’âge d’exposition minimum de la surface est obtenu en confrontant les 
mesures avec une courbe de calibration établie localement, sur des surfaces d’âge connu.
Une alternative à la méthode des n plus grands, nommée l’approche fréquence-taille (size-
frequency), nécessite la mesure d’une population de thalles, représentative de la colonisation de la 
surface (>300 thalles / surface). Il ne s’agit pas, dans ce cas, de la mesure des seuls diamètres maxima. 
La courbe de régression de la fréquence des diamètres mesurés (exprimée en Log10) en fonction de 
l’âge de la surface, est alors utilisée pour dater, de la même manière qu’une courbe de croissance 
(Bradwell, 2004).
Les développements les plus récents utilisent un traitement statistique poussé, basé sur le théorème 
bayésien et la théorie des valeurs extrêmes (méthode GEV, Naveau et al, 2007 ; Jomelli et al, 2007). 
Cette méthode prend en compte toute la population statistique des diamètres maxima et y ajuste une 
loi des valeurs extrêmes, caractéristique de ce type de données. L’intégration dans le modèle d’une 
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connaissance a priori (l’incertitude sur les points de calage) permet de calculer une marge d’erreur 
statistiquement fiable sur les âges d’exposition. Avec cette approche, le traitement des deux jeux de 
données ne se fait plus séparément mais de façon groupée.
6.1.2.2. L’approche directe
Cette approche nécessite le monitoring d’une population de thalles de même espèce, mais d’âges 
différents. La croissance de chaque thalle est mesurée (directement sur le terrain, ou numériquement 
sur photographie) sur une période suffisamment longue (3-10 ans) pour gommer la variabilité 
interannuelle et s’affranchir de l’incertitude de la mesure. Depuis l’avènement de la photographie 
numérique, cette méthode a gagné en précision et en facilité d’utilisation. 
La croissance calculée par ce biais peut être comparée aux courbes issues de l’approche 
lichénométrique indirecte, en ajustant un modèle de régression aux données de croissance radiales en 
fonction du diamètre.
6.1.2.3. La forme de la courbe de croissance
La forme de la courbe de croissance des lichens crustacés, et particulièrement de R. geographicum, 
a fait l’objet de nombreuses publications, car elle conditionne la pertinence des âges calculés par 
lichénométrie (Armstrong, 2011). 
La plupart des études basées sur la méthode indirecte rapportent une période de croissance forte 
(great growth) suivie d’une inflexion de la croissance puis d’une période de croissance quasi linéaire 
(linear period) plus faible, voire d’une baisse logarithmique du taux de croissance. Cependant pour 
la communauté des lichénologues et biologistes, ce motif caractéristique n’est pas la conséquence de 
l’intégration de la croissance sur une longue période mais résulte d’autres facteurs, et représente de 
ce fait un artefact méthodologique (Clayden et al, 2004). 
Fig. 6.1. Représentation schématique des 
principaux modèles utilisés pour caractériser la 
croissance des lichens. 
Les taux de croissance déterminés avec la méthode 
directe (à gauche) sont représentés avec les courbes 
de croissance dérivées de la méthode indirecte qui 
leur correspondent (à droite). 
(A) modèle linéaire , (B) modèle exponentiel , 
(C) modèle sigmoïdal, (D) modèle asymptotique. 
Les noms des modèles renvoient aux courbes 
de croissance indirectes. Les courbes en tiretés 
correspondent à des varaintes des modèles B et C 
(Trenbirth et Matthews, 2010)
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Selon les premières études directes, la croissance serait faible chez les jeunes thalles, puis 
augmenterait ensuite asymptotiquement pendant toute la vie du thalle (Fig. 6.1, Modèle B ; Proctor, 
1983). Ce modèle est en accord avec le modèle de croissance déterminé pour les lichens foliacés 
par Aplin et Hill (1979) et semble s’appliquer également pour des espèces crustacés telles que 
Rhizocarpon lecanorinum (Clayden et al, 2004). 
En revanche, ce modèle ne correspond pas à la plupart des courbes dérivées par la méthode indirecte 
(et par quelques études directes, e.g. Haworth et al, 1986), mieux décrite par le Modèle D (Fig. 6.1). 
L’identification d’un taux de croissance asymptotique peut s’expliquer par le fait que ces études ont 
porté sur un échantillon qui ne comportait pas de très grands thalles, et n’ont donc pu identifier ce 
déclin (Armstrong et Bradwell, 2010 ; Bradwell, 2010). D’autres études directes récentes rapportent 
un taux de croissance qui peut être décrit par une courbe parabolique (Fig. 6.1, modèle C), montrant 
une croissance faible chez les jeunes thalles, qui devient maximale vers 30-40 mm, et décline ensuite 
graduellement chez les thalles > 50 mm (revue dans Bradwell et Armstrong, 2007 ; Benedict, 2008 ; 
Roof et Werner, 2011). Ce type de courbe est par contre en accord avec les courbes dérivées par la 
méthode indirecte (Armstrong et Bradwell, 2010). Si cette forme s’avérait caractéristique du genre 
Rhizocarpon, comme suggéré par Bradwell et Armstrong (2007), les courbes de croissance publiées 
qui présentent une phase linéaire seraient douteuses, et pourraient sous-estimer fortement l’âge 
des surfaces. Enfin, le suivi de 2800 individus sur deux décennies, mené en Norvège (Trenbirth et 
Matthews, 2010) semble indiquer qu’un modèle linéaire (« modèle A ») pourrait aussi décrire la 
croissance de Rhizocarpon. Mais dans le cas d’échantillons aussi importants, la forte variabilité inter-
individus entraine un bruit, causé vraisemblablement par la diversité des habitats considérés, qui 
empêche l’identification d’un modèle de croissance caractéristique de l’espèce (Bradwell, 2010)
La comparaison des taux de croissance calculés directement et indirectement semble indiquer une 
sous-estimation chronique de la croissance lorsque la seconde approche est appliquée.
6.1.3. Secteur d’étude
6.1.3.1 Aperçu morpho-climatique
Les relevés lichénométriques ont été effectués dans la vallée du Vénéon (Isère). Le climat local 
est de type montagnard tempéré océanique. La station météo de Saint Christophe en Oisans-Préclos 
(1570 m) indique une température moyenne annuelle de 5,7°C et une moyenne des précipitations de 
959 mm.a-1 (période 1964-1990). Les précipitations connaissent un maximum à l’automne (octobre). 
Vers 2100 m (altitude moyenne des moraines étudiées, et des stations de suivi direct), la température 
moyenne annuelle est d’environ 2,5°C, et les précipitations sans doute de l’ordre de 1500 mm.a-1, voire 
supérieure (Gottardi, 2009). Du fait de la situation de la vallée à l’ouest du massif, l’enneigement est 
important et dure de novembre à Avril à l’altitude de 2000 m.
La vallée du Vénéon est incisée dans le socle cristallin hercynien. Les vallons secondaires, dont 
l’amont présente une morphologie de cirque glaciaire typique, sont reliés à la vallée principale par 
des gorges de raccordement, plus ou moins haute selon la taille du glacier qui les occupait lors du 





La plupart des études lichénométriques utilisent les lichens crustacés saxicoles du genre 
Rhizocarpon à thalle jaune/vert, car ils poussent lentement et sont particulièrement longévifs 
(Armstrong et Bradwell, 2010). Ces lichens se développent sur des substrats acides, mais certaines 
espèces tolèrent une faible quantité de carbonate de calcium. Le sous-genre Rhizocarpon compte 
une trentaine d’espèces en Europe (Clauzade et Roux, 1985). Les thalles mesurés en lichénométrie 
sont rarement déterminés au niveau de l’espèce et de la sous-espèce sur le terrain, car le recours à un 
réactif chimique et à une loupe binoculaire est nécessaire (Benedict, 1988 ; Poelt, 1988). Les auteurs 
renvoient alors à un agrégat du genre Rhizocarpon nommé Rhizocarpon agg. ou Rhizocarpon s.l.. Or, 
il a été montré que les taux de croissance peuvent sensiblement différer selon les taxons (Innes, 1982 ; 
John, 1989) – même si Bickerton et Matthews (1992) n’ont pas trouvé de différences pour la datation 
de surfaces jeunes (≥ 1850 AD) entre la mesure d’un agrégat, et la différenciation selon les sections.
Pour pallier ces incertitudes, des déterminations ont été effectuées sur plusieurs thalles prélevés 
dans le Vallon des Etages. Les blocs échantillonnés proviennent de deux surfaces d’âges différents, 
les moraines M1 (4 blocs prélevés) et M3 (6 blocs), afin de prendre en compte une éventuelle variété 
taxonomique liée à des temps de colonisation différents (Fig. 5.13B ; 5.14A). Sur chaque bloc, de 1 
à 4 thalles de Rhizocarpon ont été déterminés au niveau de l’espèce par Claude Roux (DR honoraire, 
CNRS). Certaines espèces compagnes ont également été identifiées.
Les résultats indiquent des peuplements de Rhizocarpon quasi mono-spécifique puisque 
l’ensemble des thalles prélevés appartiennent à la sous-espèce Rhizocarpon geographicum subsp. 
diabasicum (Räsänen) Poelt et Vězda, à une exception. La seule autre espèce identifiée est Rhizocarpon 
lecanorinum subsp. drepanodes (Feuerer) Clauzade et Cl. Roux (chémotype P-), une espèce pionnière, 
présente sur M1. Mais du fait de sa croissance plus rapide que R . geographicum et de sa durée de 
vie inférieure (Clayden et al, 2004), il est peu probable que les plus grands thalles appartiennent à 
R. lecanorinum. Parmi les autres espèces de lichens crustacés présentes sur ces surfaces, on peut 
également citer : Aspicilia mashiginensis (Zahlbr.) Oksner, Aspicilia polychroma Anzi chémotype 
verruculosa, Aspicilia gr. cinerea, Aspicilia gr. contorta, Bellemerea alpina, Sporastatia testudinea. 
La sous-espèce R. geog. diabasicum est de loin la plus répandue dans les Alpes du nord sur 
les surfaces rocheuses assez ensoleillées, horizontales ou inclinées. Au vu de ces résultats, on peut 
raisonnablement estimer que la grande majorité des thalles mesurés en contexte similaire (exposition, 
lithologie) dans la vallée du Vénéon appartiennent également à ce taxon (C. Roux, com. pers., 
2011).
Outre R. geographicum et R. lecanorinum, les espèces de Rhizocarpon à thalle jaune suivantes 
ont également été trouvées dans le département des Hautes Alpes, au sud de notre terrain d’étude: 
R. alpicola, R. atroflavescens, R. effiguratum, R. macrosporum, R. pusillum, R. sublucidum, R. 
superficiale (J. Asta, com. pers., 2009).
6.1.3.3. Les surfaces glaciaires à dater
Les mesures lichénométriques ont été effectuées sur trois sites : glacier de Lanchâtra, glacier du 
Vallon des Etages, et glacier de Bonnepierre (Fig. 6.2), sélectionnés pour leur succession de cordons 
présumés holocènes à post-PAG. Sur ces marges proglaciaires, tous les cordons morainiques holocènes 
de taille et à granulométrie suffisantes ont fait l’objet de relevés.
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Deux appareils glaciaires subsistent aujourd’hui dans le vallon de Lanchâtra : les glaciers du 
Vallon de Lanchâtra (0,42 km2 en 2009, 2600-3065 m) et du Montagnon (0,39 km2 en 2009, 2650-
3065 m). Le maximum holocène est représenté par deux arcs morainiques frontaux bien conservés 
(M1, M2) distants d’une cinquantaine de mètres, formés lorsque les deux glaciers étaient coalescents 
barrent le talweg respectivement à 2225 et 2235 m. 850 m à l’amont, vers 2400 m, deux autres 
cordons très proches (M3 et M4) représentent des récurrences post-PAG (Fig. 6.3 ; Le Roy, 2007).





) (Fig. 6.4) et sur trois moraines latérales (M2 à M4) (Fig. 5.11B). 
Sur le site du Vallon des Etages les mesures ont concerné les moraines M1, M2, M3 et M5 (Fig. 
5.13B). 
Fig. 6.2. (ci-contre) Localisation des sites ayant fait l’objet de mesures lichénométriques, et de 
datations 10Be dans le massif des Ecrins. Trois types de surface sont localisées : les surfaces utilisées 
pour la construction de la courbe de croissance locale (rouge), les surfaces des marges proglaciaires 
à dater (orange), et les surfaces utilisées pour la vérification des dates (jaune). Les sites des bois 
subfossiles trouvés dans des marges proglaciaires sont également reportés. Extension glaciaire de 
2009 (Gardent et al, 2011). Fond topographique : MNT IGN 25m Bd Topo. Les amorces correspondent 
au quadrillage de la projection Lambert 2 Etendu.
Fig. 6.3. Marge proglaciaire du glacier du Vallon de Lanchâtra, et localisation des cordons 
morainiques datés par lichénométrie (Vue prise vers le SE, 14/10/2006).
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6.2 Matériel et méthodes
6.2.1. Approche indirecte
Les thalles circulaires à sub-circulaires ont été mesurés selon le grand axe avec une précision 
de ± 0,5 mm (Innes, 1985). De 50 à 100 individus ont été mesurés selon la superficie de la moraine. 
L’échantillonnage a porté sur les blocs situés sur les crêtes et les faces distales des cordons 
morainiques. Seul le plus grand individu a été mesuré sur chaque bloc. Toute la surface des cordons 
a été prospectée.
Deux courbes de croissance de Rhizocarpon subg. Rhizocarpon existait déjà pour le massif des 
Ecrins (Pech et al, 2003 ; Cossart et al, 2006), cependant nous avons établi une nouvelle courbe 
intégrant de nouveaux points de calage, afin d’assurer l’homogénéité entre des jeux de données 
mesurés par le même opérateur. Les surfaces intégrées à la courbe de croissance sont situées dans un 
rayon de 20 km, dans la vallée du Vénéon et en Vallouise. Elles sont constituées quasi exclusivement 
de surfaces glaciaires appartenant à la même gamme altitudinale que les surfaces à dater, et n’intègrent 
aucune structure d’origine anthropique (Fig. 6.2 ; Tab. 6.1 ; Le Roy et Deline, 2009). 
Fig. 6.4. Localisation des mesures lichénométriques sur la marge aval de Bonnepierre (moraines 





Tab. 6.1. Caractéristiques des points de contrôle utilisés pour la construction des courbes de croissance. 5+ : moyenne des 5 plus grands thalles par 
surface. L’incertitude sur la date a été utilisée pour le calcul des marges d’erreur avec la méthode GEV. Les trois dernières surfaces, utilisées pour la 
vérification, ne sont pas intégrées à la courbe.
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Les courbes existantes montrent une bonne cohérence (Fig. 6.5A). Néanmoins, comme aucune 
surface datée n’existe au-delà de 200 ans dans le massif des Ecrins nous avons sélectionné pour 
prolonger la courbe une surface glaciaire située dans le massif du Mont Blanc, dont la date de dépôt 
Fig. 6.5. (A) Courbes de croissance pour Rhizocarpon subg. Rhizocarpon dans le massif des 
Ecrins : 5+ MdG (rouge), Cossart et al, 2006 (bleu clair), Pech et al, 2003 (bleu foncé). Le taux de 
croissance plus faible de Pech et al, 2003, peut être expliqué par la mesure du petit axe ; (B) la courbe 
5+10Be (orange) intègre l’âge 10Be de M1 ETA. L’intervalle de confiance à 95% associé à la régression 
logarithmique est figuré (tireté). 
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est connue avec précision. Il s’agit de la moraine dite des Tines (1090 m a.s.l.) déposée par la Mer de 
Glace (MdG) en 1644 AD (Fig 3.10 ; Nussbaumer et al, 2007). Bien qu’éloigné, l’intégration de ce 
point de contrôle (courbe 5+ MdG) est raisonnable car le climat est plus frais et plus humide dans la 
vallée de Chamonix (station de Chamonix, 1042 m ; température moyenne annuelle 6,5°C, moyenne 
des précipitations 1238 mm.a-1 sur la période 1961-1990) : malgré une altitude moindre, les lichens y 
sont soumis à des conditions climatiques proches de celles de la vallée du Vénéon.
Dans un second temps, la surface datée la plus ancienne (ETA M1), dont la datation 
10Be est 
présentée dans le Chapitre 5, a été intégrée à la courbe (5+ 10Be ; Fig. 6.5B).
Des mesures ont été effectuées sur trois surfaces datées supplémentaires (CHAT, Meij M4 et Meij 
M5), qui n’ont pas été intégrées à la courbe de croissance, afin d’avoir une vérification indépendantes 
des résultats. La surface CHAT est un dépôt d’écroulement situé à l’amont du refuge du Chatelleret 
qui pourrait correspondre à l’événement ayant affecté le Doigt de Dieu en 1916 (Bourgeat, 1990). 
Meij M4 et Meij M5 sont les petits cordons frontaux marquant les récurrences post-PAG du glacier 
de la Meije (Fig. 5.9A). Le suivi des variations frontales de ce glacier depuis la fin du 19e s permet 
de circonscrire assez précisément la date de dépôt de ces moraines (Bonaparte, 1891 ; Vivian et 
Constantin, 1970).
Les données traitées par la méthode GEV concernent l’ensemble de la population des diamètres 
maximaux mesurés sur chaque surface. Le traitement statistique a été effectué par D. Grancher 
(CNRS, LGP Meudon).
6.2.2. Approche directe
Les stations de suivi direct ont été établies en octobre 2008 sur les moraines M1 et M3 du Vallon 
des Etages. Depuis cette date, les lichens sont photographiés tous les ans à la même période (troisième 
semaine d’octobre). 
Les paramètres microclimatiques (principalement liés à l’orientation) sont extrêmement importants 
quant à la croissance des lichens crustacés (Pentecost, 1979 ; John, 1989 ; Armstrong, 2002) car ils 
conditionnent la saturation en eau du thalle, principal contrôle de la croissance (Benedict, 1990b ; 
Armstrong, 2006 ; Sancho et al, 2007 ; Allan Green et al, 2011). Les stations sont situées sur des blocs 
inclinés, éloignés des zones humides, majoritairement orientés au nord. Un biais existe cependant 
concernant l’influence de la couverture neigeuse puisque tous les blocs ne sont pas à la même hauteur. 
La station la plus étendue est située sur un bloc de grande taille, peu susceptible de retenir la neige. A 
l’inverse les plus grands thalles sont sur des blocs moyens sur le cordon M1, dont le commandement 
est faible, et sont sans doute influencés par ce facteur, d’autant qu’ils sont situés sur des surfaces 
moins inclinées.
Les deux moraines sont constituées de granites monzonitiques à grain fin (granite des Etages) 
et de gneiss amphiboliques. D’après les taxons identifiés, les roches ne sont pas très acides car R. 
geog. diabasicum et Aspicilia ne tolèrent pas de tels substrats, acceptant même une faible quantité de 
carbonates (C. Roux, com. pers. 2011).
Le suivi porte sur 132 thalles dont les diamètres initiaux (grand axe) sont compris entre 2 et 82 
mm (Fig. 6.6). Il s’agit de thalles circulaires à subcirculaires, pour minimiser la probabilité d’intégrer 
des thalles composites résultant de la fusion de plusieurs individus. Mais cela ne peut être exclu de 
façon certaine (voir Asta et al 1989 ; Bradwell, 2010 ; Armstrong et Bradwell, 2010), notamment 
chez les plus grands individus. Comme préconisé par Bradwell et Armstrong (2007), nous avons 
cherché à intégrer des thalles au diamètre supérieur à 50 mm (n = 20), afin de pouvoir caractériser une 
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éventuelle chute de croissance chez les individus matures. Les thalles choisis possèdent un hypothalle 
bien distinct, et sont non compétiteurs. Cependant, du fait de la densité de la couverture lichénique sur 
la surface ancienne (M1), les thalles de cette taille non coalescents sont extrêmement rares. Les thalles 
voisins, et potentiellement compétiteurs, ont parfois été supprimés pour ne pas perturber la croissance 
des individus pendant la durée du suivi. Quelques grands thalles mesurés étaient donc compétiteurs 
sur une partie de leur circonférence au début du suivi.
Les thalles ont été numérotés et repérés, afin d’être précisément retrouvés. Plusieurs repères scellés 
au vernis ont été apposés à faible distance des thalles afin de constituer des points remarquables sur 
toutes les photographies. Les clichés ont été pris à des résolutions comprises entre 10 et 14 mégapixels 
avec un objectif 50 mm et des bagues-allonge montés sur un APN Pentax K10D/K20D. 
Ce dispositif, équivalent à un objectif macro, permet d’abaisser la distance de mise au point 
et d’augmenter le rapport de reproduction. Selon les bagues utilisées la résolution des clichés est 
comprise entre 0,004 et 0,04 mm/pixels. L’objectif utilisé se caractérise par une absence de distorsion 
(http://www.kenrockwell.com/pentax/35mm/lenses/50mm-f17-smc-m.htm). 
Malgré l’attention apportée au parallélisme entre le plan focal et la surface rocheuse lors de la 
prise de vue, ce biais constitue la principale source d’erreur car les surfaces ne sont majoritairement 
pas planes. La microtopographie est parfois marquée, notamment sur les surfaces qui portent les 
plus grands thalles, > 50 mm. L’utilisation d’un pied n’a pas été possible étant donné la hauteur des 
blocs.
Les erreurs concernent donc la parallaxe et le fait que l’échelle ne soit pas sur le même plan que 
le thalle à mesurer. Pour pallier ces problèmes des méthodes de corrections photogrammétriques ont 
été proposées (Hooker et Brown, 1977 ; Locke et al, 1979). Elles consistent à inclure dans chaque 
photographie une pièce métallique usinée, de surface connue, ou à mesurer sur le terrain des distances/
surfaces connues, puis à redresser au laboratoire les mesures grâce à ce facteur de correction. Ces 
méthodes n’ont pas encore été mises en place, mais le seront lors de la prochaine saison de prise de 
vue. Toutefois elles n’entrainent que des corrections mineures (Bradwell et Armstrong, 2007).
Fig. 6.6. Distribution des lichens des moraines M1 et M3 des Etages intégrés au suivi direct, en 
fonction de leur taille (diamètres initiaux mesurés selon le grand axe), par classe de 5 mm.
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La mesure des thalles a été effectuée sous SIG, selon la procédure décrite par Brabyn et al (2005). 
Une des photographies est calée dans un référentiel local centimétrique sous ArcGIS 10, grâce à 
l’échelle présente sur le cliché. La seconde photographie est ensuite géoréférencée sur la première 
grâce aux croix implantées à proximité des thalles, et à de nombreux autres points d’amer naturels, 
identifiables sur les deux documents (minéraux, fractures) (Fig. 6.7). Les points d’amer doivent être 
répartis de façon homogène. Selon la taille et la rugosité de la scène, entre 15 et 100 points ont été 
nécessaires pour obtenir un alignement satisfaisant. Un ajustement polynomial de 2nd ou 3e ordre a été 
utilisé pour géoréférencer les scènes présentant une topographie plane. Pour les plus grandes scènes 
et/ou les scènes fortement déformées, un ajustement de type spline, qui fait correspondre exactement 
les points d’amer sur les deux photos (> 50 points obligatoirement), a été utilisé. L’erreur moyenne 
quadratique du géoréférencement (RMS) est comprise entre 0,01 et 0,05 mm avec les méthodes 
polynomiales. Dans tous les cas, la qualité de l’alignement a été jugée visuellement, et est inférieure 
à 0,05-0,1 mm. 
Même si les valeurs absolues mesurées peuvent connaître un léger décalage par rapport à la réalité, 
car nous n’avons pas appliqué les corrections photogrammétriques exposées supra, l’accroissement 
relatif (et donc le taux de croissance) est mesuré très précisément car les photos sont parfaitement 
alignées grâce à ce procédé. 
La limite de l’hypothalle (partie marginale du thalle, non-lichénisée) a été digitalisée sur chaque 
Fig 6.7. Géoréférencement des paires d’images diachroniques sous SIG. Le nombre de points d’amer 
dépend de la taille de la scène et de la rugosité de la surface.
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photo, permettant le calcul de la surface des thalles. Le diamètre théorique a été obtenu d’après la 
superficie (Roof et Werner, 2011), avec :
D = 2 * (Surf / π) 0,5                                                                                                                               (6.1)
Cette méthode permet d’intégrer la variabilité de la croissance sur toute la périphérie du thalle, et 
non sur un ou plusieurs rayons, déterminés arbitrairement. A noter que l’identification et la digitalisation 
des contours de l’hypothalle comprennent toutefois une marge d’erreur lorsque le substrat est sombre, 
ou qu’un thalle compétiteur masque la limite.
6.3. Résultats
6.3.1. Approche indirecte
Les résultats sont présentés dans le Tableau 6.2 et sur la Figure 6.8, selon les deux courbes de 
croissances établies avec la méthode classique, et selon la GEV. Les surfaces datées utilisées pour les 
calculs avec la GEV sont les mêmes que celles de la courbe 5+10Be (à l’exclusion de la moraine MdG). 
Les marges d’erreurs sur les âges dérivés de la méthode classique sont calculées avec l’intervalle de 
confiance à 95% de la régression logarithmique.
Tab. 6.2. Résultats des datations lichénométriques dans la vallée du Vénéon, comparés à une 
estimation indépendante de l’âge des dépôts. La différence avec « l’âge vrai » est calculée d’après les 
résultats de la courbe 5+10Be.
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Les âges d’exposition déterminés par lichénométrie sont en accord avec la stratigraphie car ils 
respectent l’ordre des dépôts sur tous les sites. 
Les datations ont été comparées à des preuves indépendantes de l’âge de dépôt. Il s’agit de sources 
historiques (Bonaparte, 1891 ; Allix et al, 1927 ; Allix, 1929), et de la reconstitution du bilan de masse 
du glacier de Saint Sorlin (massif des Grandes Rousses ; Vincent, 2002). Cette reconstitution, qui 
concerne un glacier comparable aux appareils étudiés en termes de taille et d’orientation, permet 
d’identifier de façon précise les périodes propices au dépôt de moraines sur le 20e s. Les résultats 
indiquent des différences inférieures à 25 ans sur les deux derniers siècles (Tab 6.2 ; Fig. 6.8).
Les résultats des datations lichénométriques sur les surfaces anciennes sont plus contrastés. 
La datation de la moraine ETA M1 avec la courbe 5+ MdG donne un âge de 1361 AD, avec une 
extrapolation de ~ 3 siècles après le dernier point de contrôle. Cependant, les marges d’erreur des 
deux dates (10Be et lichénométrie) se recoupent à un sigma (Fig. 6.8A). Considérant l’incertitude 
des deux méthodes sur la période en question, la surface M1 est attribuée au début du PAG, mais la 
datation cosmogénique demeure plus robuste. L’âge obtenu par lichénométrie ne change donc pas 
l’interprétation proposée au Chapitre 5. Les âges lichénométriques obtenus sur les deux moraines 
latérales du glacier de Bonnepierre M2 et M3 sous-estiment en revanche très largement les âges réels 
(respectivement de 3.3 et 2.9 ka). 
Les résultats de la GEV sont cohérents avec ceux de la méthode classique (5+) sur la période 
récente, mais donnent en moyenne des âges plus jeunes. Ce fait est particulièrement marqué pour les 
surfaces les plus anciennes (BON M2 et M3).
Enfin les âges lichénométriques obtenus sur les surfaces datées mais non intégrées à la courbe 
de croissance montrent une bonne cohérence avec l’âge de dépôt présumé (CHAT), ou une sous-
estimation de 15 à 30 ans (Meij M4 et M5).
6.3.2. Approche directe
Les taux de croissance, exprimés en termes d’accroissement du diamètre (DGR), ont été calculés 
sur la période de 3 ans. Des résultats préliminaires sont présentés ici d’après la mesure de 26 thalles 
Les valeurs de croissance sont comprises entre 0,15 et 0,61 mm.an-1. Le taux de croissance moyen est 
de 0,35 ± 0,13 mm.an-1. 
Les résultats sont présentés sur la Figure 6.9 en fonction du diamètre initial du thalle. Une fonction 
polynomiale de second degré présente le meilleur ajustement aux données (r² = 0,40 ; p = 0,0027), et 
indique une relation significative entre le taux de croissance et la taille du thalle. La dispersion autour 
de la régression augmente avec la taille. Elle est importante pour les thalles >25 mm (0,37 mm). La 
variabilité de croissance des thalles matures est bien supérieure à l’incertitude de la mesure. Elle est 
systématique dans ce type d’étude, et paraît invariante selon la durée du suivi (Hill, 1981 ; Proctor, 
1983 ; Clayden et al, 2004 ; Trenbirth et Matthews, 2010).
Fig. 6.8. (page précédente) Résultats des datations lichénométriques dans la vallée du Vénéon, 
comparés à des preuves indépendantes de l’âge de dépôt des moraines. (A) 2000 dernières années ; 




Le DGR maximum est atteint vers 40 mm. Les thalles < 25 mm ont une croissance moyenne de 
0,26 ± 0,06 mm. an-1, qui s’élève à 0,42 ± 0,12 mm. an-1 pour les thalles matures (25-50 mm), puis 
diminue à 0,36 ± 0,15 mm. an-1 pour les thalles > 50 mm.
A noter que certains thalles > 50 mm ont perdu pendant la durée du suivi de faibles fragments 
périphériques, sans doute sous l’action de l’abrasion des cristaux de neige et du vent. Ces pertes 
n’ont pas été comptabilisées dans le calcul des surfaces et des taux de croissance, pour ne pas obtenir 
de croissances artificiellement basses. Mais ces processus de désintégration sont courants chez les 
individus en phase de sénescence, et ont donc à long terme un effet sur les diamètres maxima mesurés 
sur les surfaces très anciennes.
Fig. 6.9. Taux de croissance diamétral en fonction du diamètre initial (année 2008) déterminé 
d’après le suivi direct.
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6.4. Discussion
6.4.1. Le taux de croissance de Rhizocarpon s.l. : méthode directe ou indirecte ?
A notre connaissance, la courbe de croissance 5+10Be présentée ici est la plus longue construite 
pour la région alpine. Peu de courbes de croissance dépassent les 300 à 400 ans dans les massifs 
montagneux tempérés comparables aux Alpes européennes. 
Le DGR déduit de la courbe 5+10Be est de 0,30 mm.a-1 pour la période de great growth, i.e. les 150 
premières années (0,38 mm.a-1 si l’on soustrait un temps de colonisation de 30 ans) et de 0,07 mm.a-1 
pour les 7 siècles suivants. 
Ces taux sont comparables à la courbe BCW construite pour les Coasts Mountains (Canada) 
qui couvre ~700 ans (Larocque et Smith, 2004 ; Koehler et Smith, 2011). Elle est représentée sur 
la Figure 6.10 sans les points de contrôle anthropiques situés à basse altitude (seules les surfaces 
glaciaires situées dans la même gamme altitudinale sont reportées ici). 
La courbe « enveloppe » construite pour la Corse par Jacob et al (2002) est aussi représentée (tronquée, 
car dernier point de contrôle à 470 BC). Seuls les points de contrôles indiquant la croissance la plus 
élevée ont été conservés. 
La courbe de Federici et Stefanini (2001) pour le Val Gesso (N 44°06’, Alpes Maritimes) indique à 
Fig. 6.10. Comparaison de la courbe de croissance du massif des Ecrins avec d’autres courbes de 
croissance > 200 ans, (Alpes occidentales, Corse, Canada). Les courbes sont reportées telles que 
dans la publication originale (sauf Koehler et Smith, 2011 ; voir texte). Les tiretés représentent les 
courbes basées sur le plus grand lichen / surface ; les traits pleins représentent les courbes basées 




l’inverse une croissance linéaire, très faible (0,11 mm.a-1) par rapport aux Alpes du nord ou même 
à l’Ubaye (Blijenberg, 1998). Cette différence pourrait s’expliquer par des conditions de sécheresse 
fréquentes (précipitations plus faibles, température estivale élevée, fréquence du vent ?) qui entrainerait 
la dessiccation prolongée des thalles et leur mise en dormance.
Les taux de croissance sur les deux derniers siècles sont cohérents avec les taux déterminés de 
façon directe dans la vallée du Vénéon (moyenne de 0,35 ± 0,13 mm.an-1). 
Sur la marge du glacier de Valsorey (Valais), Proctor (1983) a déterminé des taux de croissance 
compris entre 0,08 et 0,42 mm.an-1 pour des thalles de 1 à 18 mm de diamètre. En ajustant le modèle 
d’Aplin et Hill (1979) aux données qui concernent seulement les individus à la plus forte croissance, 
il détermine une augmentation asymptotique de la croissance jusqu’à ~0,5 mm.a-1. 
Afin de comparer la forme des courbes de croissance dérivées avec les deux méthodes, les données 
de croissance diamétrale ont été inversées (a.mm-1), et représentées graphiquement en fonction des 
diamètres initiaux. La courbe de régression polynomiale décrivant ces données (r ² = 0,52) a été utilisée 
pour calculer l’accroissement du diamètre en fonction de l’âge du thalle. Les résultats montrent que la 
courbe de croissance directe présente des taux de croissance comparables à la courbe indirecte sur la 
période récente mais diffère notablement sur la période ancienne (> 200 ans) (Fig. 6.11).
Ces désaccords entre approches directe et indirecte dans la détermination des taux de croissance 
ont été rapportés dans de nombreux travaux (McCarthy, 2003 ; Roof et Werner, 2011). A noter que 
dans notre cas, les valeurs absolues ne sont pas directement comparables entre les méthodes étant 
donné les différences d’échantillonnage : i) Le diamètre utilisé dans le suivi direct est un diamètre 
théorique, déduit de la surface du thalle (i.e. inférieur au diamètre « grand axe » mesuré pour la 
courbe indirecte) ; ii) le suivi direct ne porte pas sur les plus grands thalles – et représente donc une 
croissance moyenne – alors que la courbe indirecte est construite d’après les diamètres maxima sur 
chaque surface (i.e. les thalles ayant connu des conditions de développement optimales).
Fig. 6.11. Comparaison entre les courbes de croissance obtenues par la méthode directe (trait plein), 
et indirecte (5+ 10Be, tiretés) pour la vallée du Vénéon. La courbe « directe » est extrapolée au delà 
du dernier point (235 ans)
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Toutefois, différents facteurs peuvent expliquer pourquoi la croissance calculée est beaucoup plus 
forte selon la méthode directe au delà de ~150 ans :
i) La fusion de thalles peut induire une surestimation de l’âge. Ces processus ont été observés 
dans des populations de R. geographicum, principalement chez les jeunes thalles (Asta et 
al, 1989). La fusion de thalles matures a également été observée, et la zone de suture qui en 
résulte peut devenir invisible après quelques années, car de nouvelles aréoles la colonisent 
(Bradwell, 2010)
ii) Les processus physiologiques de sénescence : les vieux thalles ont tendance à se désintégrer en 
leur centre (Pentecost, 1981 ; Benedict, 2008), ainsi qu’en périphérie au niveau de l’hypothalle 
comme nous l’avons observé. Cette décrépitude, combinée à des taux de mortalité de l’ordre 
de 2-3 % par an (Loso et Doak, 2006), pourraient suffire à expliquer la chute de croissance 
observée avec la méthode indirecte, car les premiers colonisateurs ne sont plus présents sur 
les surfaces anciennes. Les plus grands thalles présents ne sont alors plus fonction de l’âge de 
la surface.
iii) La compétition entraine des taux de croissance faibles voire inexistants lorsqu’une stabilisation 
arrive (i.e. la constitution de « mosaïques », Hawksworth et Chater, 1979). Une croissance 
apparente négative peut être mesurée lorsqu’il y a recouvrement du thalle par un individu 
plus compétitif (Bradwell, 2010). Gellatly (1982) a aussi pointé la forte chute des taux de 
croissance due à la compétition sur les surfaces les plus anciennes.
D’après nos observations, la compétition est sans doute responsable d’une grande partie de la 
faible croissance mesurée sur les plus grands thalles. Au début du suivi, certains thalles petits 
à moyens, compétiteurs de plus grands individus, ont été enlevés. Dans les zones affectées, 
l’hypothalle paraissait endommagé, et n’a parfois pas montré de croissance pendant la durée 
du suivi. Les types d’interactions inter- et intra-spécifiques entre thalles sont nombreux 
(de la stabilisation au recouvrement total), en fonction des caractéristiques génétiques, 
morphologiques et chimiques des lichens (Clayden, 1997 ; Armstrong et Welch, 2007). 
D’une manière générale, les espèces à faible taux de croissance sont les plus vulnérables au 
recouvrement.
iv) Les changements climatiques du dernier millénaire ont été invoqués pour expliquer la chute 
de la croissance observée. Dans les Alpes, le facteur le plus susceptible d’expliquer la forme 
de la courbe de croissance serait un enneigement abondant et tardif (voir § 6.4.3)
L’approche indirecte est donc la plus pertinente dans une optique de datation en milieu glaciaire, 
car bien qu’elle sous-estime la croissance réelle des lichens, elle intègre temporellement les paramètres 
qui ont un impact sur la taille des plus vieux thalles (climat, compétition…). Elle représente donc une 
approximation de la taille des plus grands thalles qui peuvent être trouvés sur une surface d’âge donné 
(Clayden et al, 2004). L’utilisation de la courbe de croissance directe sur notre terrain surestimerait 
légèrement les âges sur le 20e s et les sous-estimeraient de façon importante avant le début du 19e 
s (Fig. 6.11). Les raisons de la variabilité des taux de croissance mesurés de façon directe au sein 
d’une même classe de diamètres sont : i) la fusion de certains thalles, d’où un diamètre ne reflète pas 
forcément l’âge (Asta et Letrouit, 1995), ii) La densité des aréoles et la largeur de l’hypothalle qui 
influencent la croissance et contrôlent en partie la variabilité observée entre les individus (Armstrong 
et Bradwell, 2001), iii) les paramètres microclimatiques différents selon en particulier l’orientation et 
la hauteur par rapport.
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6.4.2. L’utilisation de la lichénométrie pour la chronologie glaciaire de la fin de l’Holocène
Sur les deux derniers siècles, les âges lichénométriques sont globalement cohérents avec les 
datations indépendantes (Tab. 6.2). Leur précision, de l’ordre de ± 10%, est comparable avec celle de 
travaux similaires (e.g. Bickerton et Matthews, 1992). 
En ce qui concerne les surfaces les plus anciennes, la méthode ne peut pas fournir des âges 
cohérents avec les datations cosmogéniques sur les sites des Etages et de Bonnepierre. La datation de 
ETA M1 à 1360 AD (avec 5+ MdG) est en limite de l’incertitude externe de la date 
10Be. Etant donné 
le taux de recouvrement lichénique de certains blocs sur cette moraine, on peut considérer qu’il s’agit 
des surfaces les plus anciennes pouvant être datées sur notre terrain. Malgré l’utilisation d’une courbe 
bien contrainte sur les 900 dernières années (5+10Be), les âges lichénométriques des cordons M2 et M3 
de Bonnepierre (Tab. 6.2) sont considérablement plus jeunes que les âges 10Be (Tab. 5.2). 
Cependant, sur le cordon M2, le plus grand thalle mesuré possède un diamètre maximum de 149 
mm (moyenne des 3 plus grands rayons), qui indiquerait un âge de 2550 BC en extrapolant la courbe 
1+10Be ; ce qui est cohérent avec la datation 10Be à 4.2 ± 0,5 ka. Sur cette même surface, le second plus 
grand thalle identifié mesure seulement 96 mm, ce qui illustre la rareté des premiers colonisateurs, et 
le fait que la moyenne des n plus grands ne soit pas applicable ici.
Les résultats obtenus avec la GEV sont indistinguables statistiquement de la méthode 5+ sur le 20e 
s, et donc potentiellement plus précis (Jomelli et al, 2007). Mais avant le 20e s, en particulier sur les 
deux surfaces anciennes de Bonnepierre, les âges GEV sont clairement plus jeunes que les résultats 
obtenus avec les 5+. Ce décalage indique manifestement une structure des populations de lichens 
totalement différente de celle des surfaces du dernier millénaire, ce qui plaiderait pour une forte 
mortalité et un renouvellement des cohortes (Loso et Doak, 2006).
La construction d’une courbe longue et relativement bien contrainte a également permis de 
réévaluer certains résultats antérieurs. Les mesures effectuées par Miltenburg (1986) au glacier Noir 
indiqueraient des surfaces du début du PAG s.l. (ou pré-datant le PAG éventuellement), alors que 
l’auteur les attribuaient au 17e s. Les plus grands thalles (90-93 mm) mesurés sur les fragments de 
cordons morainiques les plus externes en position latérale gauche indiquent en effet (d’après notre 
courbe 1+) un dépôt dans la première moitié du 14e s (1300-1370 AD).
Sur le site de l’AMM, Deline (1997) rapporte des diamètres maximaux de 130 à 140 mm sur les 
moraines A3 à A7, attribuées au Göschenen II (~1000-400 BC ; Fig. 5.6). Ces diamètres indiqueraient 
un âge de dépôt vers 1400 AD selon la courbe de croissance établie par Orombelli et Porter (1983) 
pour la même vallée (basée sur le plus grand lichen/surface). Cependant, la Figure 6.10. montre que 
les taux de croissance dans les massifs du Mont Blanc et des Ecrins sont quasi-similaires d’après les 
courbes basées sur les 5+. La courbe d’Orombelli et Porter (1983) surestime sans doute le taux de 
croissance réel car elle est calibrée majoritairement sur des surfaces anthropiques, et sur un thalle 
mesuré sur un écroulement. L’âge d’exposition calculé pour ces moraines d’après l’extrapolation de 
notre courbe 1+10Be serait compris entre 1355 et 390 BC ; ce qui est grossièrement conforme aux 
datations indépendantes (10Be et 14C. Tab. 5.2 ; Tab 5.3). 
L’exercice d’extrapolation est relativement hasardeux, même s’il est pratiqué dans la plupart 
des études qui datent des surfaces anciennes (Federici et Stefanini, 2001 ; Koehler et Smith, 2011). 
Il est cependant surprenant de constater que ces valeurs correspondent aux diamètres maxima de 
thalles mesurés sur une surface datée à 470 BC en Corse (Ø max = 126 mm) (Jacob et al, 2002). 
La cohérence entre les taux de croissance de Rhizocarpon dans les Alpes du nord et en Corse 
sur la période récente (Fig. 6.10), et ce point de calage préhistorique, suggèrent des potentialités 
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d’utilisation de la lichénométrie sur une période longue. De même, dans le sud de la Norvège, la 
méthode est habituellement considérée comme utilisable sur les 500 dernières années (Innes, 1985). 
Mais Matthews et Trenbirth (2011) rapportent des potentialités d’extension au dernier millénaire, le 
suivi direct de la croissance d’un thalle de 465 mm révélant un âge de ~1000 ans.
Ces exemples sont ponctuels et correspondent sans doute à des situations particulières où les 
premiers colonisateurs ont survécu. Dans ce cas, seule la méthode des plus grands thalles peut être 
utilisée, car la population de surfaces aussi vieilles est très vraisemblablement composite. 
6.4.3. Les incertitudes liées à la méthode
Les désaccords observés entre les âges lichénométriques et les datations indépendantes (Tab. 6.2) 
peuvent être expliqués par différents facteurs :
- Taille, granulométrie, et stabilité de la surface. Il existe une relation entre la taille des blocs 
et les diamètres maxima mesurés (Innes, 1985 ; McCarroll, 1994). Les surfaces constituées de clastes 
décimétriques avec peu de blocs vont de ce fait donner des âges minima. De plus, les moraines à 
support matriciel se dégradent par remobilisation post-dépôt du matériel fin. Cette instabilité est la 
cause du rajeunissement apparent des âges d’exposition (O’Neal, 2006).
Ces processus sont à l’origine des âges trop jeunes calculés pour les moraines M2 du glacier des 
Etages et M4-M5 du glacier de la Meije, qui présentent une faible fréquence de blocs en surface. Sur 
le site de Bonnepierre, la persistance de glace morte sous la couverture détritique est à l’origine d’un 
rajeunissement des âges. Les dépôts M3 à M5 ne sont pas des moraines marquant une ré-avancée, 
car déposés dans une période de retrait glaciaire rapide (1850-1890 AD). Ce sont des hummocky 
moraines, caractéristiques des marges de glaciers noirs (cf Chapitre 2). La glace sous-jacente a mis 
plusieurs décennies à fondre, alors que le front actif du glacier était en amont (Fig. 6.12). L’instabilité 
qui en a résulté explique la sous-estimation des âges (Tab. 6.2).
Fig. 6.12. Marge proglaciaire 
de Bonnepierre vers 1890 AD. 
Noter la fonte des culots de glace 
morte protégés par la couverture 
détritique, matérialisée par les 




- Paramètres climatiques. Ils influencent la taille des thalles sur les surfaces qui ne sont pas situées 
dans la même gamme altitudinale que celles qui ont servies à la construction de la courbe de croissance. 
Les âges trop récents obtenus pour les moraines holocènes de Bonnepierre pourrait s’expliquer (en 
partie) par la durée d’enneigement sur ce site (2550 m), qui est plus élevé que l’altitude moyenne des 
surfaces datées (1930 m ; Tab. 6.1). 
Une couverture nivale importante et durable stoppe en effet l’activité photosynthétique des lichens 
et bloque leur croissance (Benedict, 1990a ; 1991). Une période végétative de 3 mois pendant laquelle 
la neige est absente semble nécessaire au développement des lichens. Un enneigement plus long 
prévient toute colonisation (Haeberli et al, 1979 ; Benedict, 1990a ; Sancho et al, 2001). Il est probable 
que pendant le PAG et d’autres stades froids du Néoglaciaire, des névés persistants recouvraient en 
partie les moraines à cette altitude (~2600 m). Ces conditions climatiques plus sévères ont pu entrainer 
des épisodes de mortalité dans les populations de lichens en altitude, comme cela a été démontré par 
Benedict (1993) et Caseldine et Baker (1998).
- Renouvellement des populations. L’occurrence de thalles dont la taille ne peut être réconciliée avec 
une courbe de calibration locale, ou avec une datation indépendante, a parfois été rapportée. Lowell et 
al (2005) font état de mesures indiquant des âges lichénométriques au moins 200-300 ans trop jeunes 
pour un écroulement rocheux daté au 14C dans la région du Mt Cook (Nouvelle Zélande). De la même 
façon, des surfaces du début de l’Holocène (10 10Be ka) montrent des âges lichénométriques de 3-4 
ka sur une marge proglaciaire dans l’Alaska Range (Young, in Wiles et al, 2010). Sur ce dernier site, 
les âges lichénométriques et 10Be sont en revanche très cohérents pour les surfaces < 3 ka (Young et 
al, 2009).
Ces exemples montrent que l’occurrence d’un « seuil de saturation » dépend du taux de croissance 
dans une région donnée, et qu’en deçà de ce seuil, la lichénométrie est relativement précise. Cependant, 
en l’absence de datations indépendantes, les critères utilisables pour évaluer la population de lichens 
et déterminer si ce seuil est franchi ou non sont inconnus ; les plus grands thalles n’étant plus sur 
ces surfaces fonction de l’âge. Le taux de recouvrement ne semble pas être un critère suffisant 
pour identifier ces surfaces, car il devient élevé en quelques siècles seulement. Certains travaux 
ont démontré qu’une baisse de la densité survenait sur des surfaces anciennes après une phase de 
saturation, i.e. un recouvrement proche de 100%, du fait de la mortalité qui libère de l’espace pour la 
colonisation (Woolhouse et al, 1985). La distribution des diamètres maximaux sur de telles surfaces 
serait donc différente de celle d’une surface âgée de quelques siècles, portant un grand nombre de 
thalles sénescents de même génération (e.g. ETA M1 ?). De plus, Haines-Young (1988) a montré 
que les diamètres maxima étaient plus importants sur les surfaces à faible densité de recouvrement 
que sur les surfaces à forte densité. Un moyen de tester cette hypothèse serait de comparer les dates 
lichénométriques obtenues sur des surfaces de même âge mais caractérisées par différents niveaux de 
recouvrement.
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6.5. Conclusion
Nous avons mis en évidence le fait que les surfaces plus vieilles que 800-900 ans ne peuvent a 
priori pas être datées par lichénométrie dans les Alpes du nord. Cette période peut correspondre au 
seuil de « saturation » sur notre aire d’étude qui induit un rajeunissement des âges apparents obtenus, 
comme cela a été rapporté dans d’autres contextes bio-climatiques (Wiles et al, 2010), du fait d’une 
modification probable de la structure de la population 
Ponctuellement, de très grands thalles survivants identifiés sur plusieurs sites (Deline, 1997 ; 
Jacob et al, 2002 ; Matthews et Trenbirth, 2011 ; ce travail) peuvent donner un âge proche de l’âge 
réel de la surface et étendre ainsi le spectre d’utilisation de la méthode. Dans ce cas, seul le plus grand 
thalle donne une information sur l’âge car la population d’une surface très ancienne, composite, 
reflète plusieurs générations de colonisation.
L’approche empirique de la courbe de croissance utilisée dans la méthode classique est critiquée 
par les lichénologues et biologistes car elle ne représenterait pas l’évolution de la croissance avec 
l’âge, mais plutôt les dynamiques de population. Elle donne néanmoins des résultats précis sur les 
deux derniers siècles et représente la seule méthode de datation utilisable sur cette période. Comme 
pour les autres méthodes d’âge d’exposition, la stabilité de la surface datée est un préalable. Une 
incertitude géomorphologique que nous avons mis en évidence sur notre terrain d’étude (e.g. marge 
aval de Bonnepierre)
Les résultats du suivi direct s’avèrent très cohérents avec les études récentes de ce type et indiquent, 
pour la première fois, une relation entre l’âge et le taux de croissance chez R. geographicum dans les 
Alpes. Cette méthode est extrêmement intéressante car elle permet : i) le calcul de la croissance actuelle 
de façon très précise, et ii) l’évaluation qualitative et quantitative des dynamiques de populations. La 
documentation des relations intra- et inter-spécifiques qui régissent les mosaïques lichéniques sur ce 
type de surface est en effet primordiale pour évaluer les résultats de la méthode indirecte. 
L’établissement d’autres stations dans des vallées alpines caractérisées par des climats différents 
permettraient de quantifier cette influence sur la croissance. Un gradient de croissance des lichens 
selon les précipitations a été mis en évidence dans plusieurs chaines de montagne, le taux de 
croissance baissant avec la continentalité (Beschel, 1961 ; Innes, 1983 ; Bradwell, 2001 ; Matthews, 
2005 ; Sancho et al, 2007 ; Garibotti et Villaba, 2009 ; Wiles et al, 2010). Un gradient de ce type 
semble exister à l’échelle alpine, au moins en latitude. De faibles taux de croissance, comme ceux 
rapportés pour les Alpes maritimes signifieraient des potentialités de datation sur quelques milliers 
d’années si une courbe était calibrée avec des datations indépendantes (10Be). L’évaluation directe de 
la croissance dans les Alpes du sud permettrait de vérifier l’hypothèse d’une croissance linéaire, et 
donc les dates obtenues par Federici et Stefanini (2001) pour les moraines holocènes les plus externes 







La chaîne alpine est le massif montagneux qui possède les chronologies glaciaires les plus 
précises, notamment sur la seconde moitié de l’Holocène. Néanmoins, de grandes disparités persistent 
dans la connaissance des variations glaciaires à l’échelle régionale, surtout si l’on considère chaque 
glacier comme un enregistreur singulier des variations climatiques (Winkler et al, 2010), pouvant 
apporter des informations nouvelles à la chronologie régionale selon la qualité de son enregistrement 
géomorphologique (Kirkbride et Brazier, 1998). 
L’objectif principal de notre étude était la constitution d’un cadre chronologique robuste pour les 
fluctuations glaciaires holocènes dans les Alpes occidentales, nécessaire pour opérer des comparaisons 
interrégionales et éclairer le retrait glaciaire accéléré actuel dans le cadre de modélisations 
climatiques.
Nous avons montré le potentiel qui existe dans le massif du Mont Blanc (MMB) pour la réalisation 
de cet objectif par l’utilisation de la dendrochronologie. Cette méthode n’est en revanche pas (ou 
peu) utilisable dans les autres massifs des Alpes françaises où la contrainte chronologique actuelle 
repose sur des âges d’exposition. D’après nos résultats, l’utilisation de la lichénométrie n’est possible 
que sur les derniers siècles (≤ 500-700 ans) comme le montrent les comparaisons effectuées avec 
des datations indépendantes. En revanche, la détermination d’âges d’exposition par la méthode 
cosmogénique (10Be produit in situ) a confirmé son grand potentiel pour la datation des avancées 
glaciaires holocènes lorsque le matériel cible est disponible.
L’analyse dendrochronologique de bois subfossiles en contexte stratigraphique a permis de mettre 
en évidence des maxima glaciaires de la Mer de Glace qui culminent peu après 1581 BC, 970 BC, 777 
BC, 608 BC, 287 AD, 525 AD, 1120 AD, 1178 AD, 1296 AD et 1352 AD (Fig. CC). D’autres avancées 
probables ont pu être identifiées vers 1225 BC, 68 cal BC (14C) et 825 cal AD (14C) en combinant les 
preuves issues des différentes marges glaciaires étudiés dans le massif du Mont Blanc.
Fig. CC. (ci-contre) Synthèse des principaux résultats chronologiques acquis. 
(A) La période holocène ; (B) les 4400 dernières années ; (a) datations 14C contraignant les pulsations 
détritiques enregistrées dans la tourbière de Survilly (2235 m, massif des Fiz, haute vallée de l’Arve) 
(David, 2010) ; (b) δ18O mesuré sur le site de carottage NGRIP (Rasmussen et al, 2006 ; Vinther et 
al, 2006) ; (c) datations 10Be sur cordons morainiques externes aux positions PAG dans le massif de 
Belledonne (ce travail). Les âges sont les âges des surfaces discutés au Chapitre 5 ; (d) variations 
du niveau du Lac Cerin (764 m, Jura) (Magny et al, 2011) ; (e) variations frontales du Grand glacier 
d’Aletsch depuis 1400 BC ; (f) variations altitudinales de la langue de trois glaciers du massif du Mont 
Blanc depuis 2000 BC (ce travail). L’enregistrement de la Mer de Glace (Fig. 3.37) a été aligné sur une 
même échelle, basée sur les altitudes de référence du glacier aux 19e et 20e s. Noter la différence avec 
la Fig. 3.37 sur la période 100-400 AD. Les traits verticaux représentent l’âge dendrochronologique 
maximum pour chaque avancée glaciaire. La courbe de variations frontales de la Mer de Glace depuis 
1570 AD (Nussbaumer et al, 2007) a été figurée à titre indicatif sur la même échelle ; (g) datations 10Be 
sur des cordons morainiques externes au PAG dans le massif du Mont Blanc et le massif des Ecrins (ce 
travail) ; (h) mesure du titane dans la carotte LDB04 comme marqueur du détritisme lié aux crues du 





Les datations cosmogéniques effectuées sur des blocs exposés sur la crête de cordons morainiques 
ont permis de déterminer pour la première fois dans les Alpes occidentales un maximum glaciaire 
centré sur 4.23 ± 0.57 ka, contemporain de l’évènement 4.2 ka, qui marque une transition majeure à 
l’échelle holocène et le début du Néoglaciaire. Elles ont également permis de contraindre le dépôt de 
cordons morainiques durant les phases du Löbben (entre 3.7 ka et 3.3 ka) et du Göschenen I (vers 2.8 
ka) dans les massifs du Mont Blanc et des Ecrins.
De plus, deux stades glaciaires antérieurs à l’évènement 8.2 ka ont pu être cartographiés et 
datés dans le massif de Belledonne (glacier de Tepey). Ces résultats indiquent que la transition vers 
l’englacement holocène (i.e. de type PAG ou inférieur) s’est produit vers 9.2 ka sur ce type de petit 
glacier de cirque. L’avancée antérieure (>10.2 ka) constitue vraisemblablement la réponse du glacier 
à l’Oscillation Préboréale lors de la transition Tardiglaciaire/Holocène (Fig. CC).
Au-delà des erreurs d’interprétation qu’elles peuvent induire, les nombreuses datations de blocs pré-
exposés avant leur dépôt dans les moraines de ce site témoignent du rôle morphogénique des grands 
écroulements rocheux pendant le début de la période paraglaciaire. 
La chronologie des variations glaciaires proposée pour le massif du Mont Blanc est très cohérente 
avec l’enregistrement du détritisme dans les tourbières d’altitude de la haute vallée de l’Arve et dans 
le lac péri-alpin du Bourget (Fig. CC). Ceci confirme la relation établie entre les périodes froides et 
humides qui entrainent une recrudescence de l’érosion dans les petits bassins versant non glaciaires 
(David, 2010), les bilans de masse glaciaire positifs dans les hauts massifs, et les crues du Rhône 
qui apportent dans le lac un matériel clastique majoritairement originaire du massif du Mont Blanc 
(Arnaud et al, 2005a ; Revel-Rolland et al, 2005 ; Debret et al, 2010). Nos datations sont également 
cohérentes avec le corpus de dates constitué dans les Alpes centrales et orientales depuis plusieurs 
décennies (Chapitre 2).
Clague et al (2009) ont récemment discuté du rôle de la terminologie dans l’appréhension de la 
complexité des chronologies glaciaires holocènes. Nous avons utilisé dans notre étude la nomenclature 
issue des premiers travaux effectués dans les Alpes centrales et orientales (Patzelt et Bortenschlager, 
1973) et régulièrement reprise depuis (Nicolussi et Patzelt, 2001 ; Holzhauser et al, 2005 ; Nicolussi 
et al, 2006). Il est probable que cette nomenclature soit amenée à évoluer avec l’augmentation de 
la résolution des chronologies glaciaires. En effet, si des stades comme le Löbben, les Göschenen I 
et II ou le Petit Âge Glaciaire sont bien établis, et datés sur un certain nombre de glaciers, la mise 
en évidence de pulsations secondaires dont l’ampleur varie selon les sites pourrait faire évoluer les 
usages :
- L’identification d’une avancée majeure dès la seconde moitié du 12e s AD – de l’ampleur de celle 
de 1860/1870 à la Mer de Glace, et la plus importante de l’Holocène au glacier des Etages – 
inciterait soit : i) à faire débuter le PAG (période basée sur l’histoire glaciaire et non climatique) 
dès le 12e s (Koch et Clague, 2011), et non au 14e s, voire au 16e s ; ou ii) à distinguer deux périodes 
d’avancées sur le dernier millénaire : l’Avancée du Bas Moyen Age (12e -14e s) et le PAG (16e-19e 
s) (e.g. Nicolussi et al, 2006).
- La confirmation d’une avancée atteignant des positions proches des maxima holocènes au début du 
9e s AD questionnerait l’extension des glaciers entre le maximum du 6e s AD et cette avancée – et 
donc la validité de la phase du Göschenen II (300-600 AD).
- D’autre part, l’identification de trois avancées distinctes pendant le Göschenen I à la Mer de Glace 
– sur une période supérieure à trois siècles – confirme que les phases néoglaciaires ont été aussi 
complexes que le PAG avec plusieurs avancées entrecoupées de retrait, et qu’il est nécessaire de 
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subdiviser ces périodes multiséculaires, ce qui ne peut être fait que grâce à un calendrier précis 
basé sur la dendrochronologie.
Perspectives de recherche
Ce travail a ouvert des perspectives de recherche dans plusieurs champs qui pourraient être 
prolongées par la réalisation de différents chantiers :
1) Le potentiel de certains sites des Alpes françaises pour l’échantillonnage de bois subfossiles 
couvrant les quatre derniers millénaires est désormais avéré (e.g. Mer de Glace). 
o La poursuite de prélèvements réguliers sur de tels sites est nécessaire car ces bois représentent 
une ressource unique dans les Alpes occidentales, qui peut permettre la constitution d’un 
référentiel d’altitude multimillénaire et continu pour la région. Une extension temporelle 
et une réplication plus importante des références locales sont les seuls moyens de pouvoir 
synchroniser des bois qui ne trouvent pas de position (e.g. chronologie BOS_GII) sur les 
références distantes des Alpes orientales.
D’autre part, une contrainte dendrochronologique sur certaines périodes (e.g. 4.2 ka) pourrait 
être envisagée dans certaines marges proglaciaires dans lesquelles la mise au jour de ces 
sédiments est favorisée par l’abaissement du niveau de base local suite au retrait glaciaire 
récent (e.g. partie basale de la moraine du glacier d’Argentière ?).
o Le massif des Ecrins recèle également un potentiel de datations dendrochronologiques sur 
bois subfossiles permettant de contraindre (indirectement ?) l’activité glaciaire – car il s’agit 
vraisemblablement d’arbres ayant poussé sur les versants. Cet aspect n’a pas été développé 
dans notre étude car, en l’état actuel de la recherche, un seul échantillon a pu être synchronisé 
(Eta01, Fig. 5.13 et 5.14) parmi les bois échantillonnés dans deux marges proglaciaires 
(Etages et Chardon, Fig. 6.2). La datation de ces bois subfossiles fournirait également des 
informations sur la composition et la position passées de la limite supérieure de la forêt dans 
ces hauts bassins versants glaciaires actuellement sans arbres.
o Comme cela a été montré dans le Chapitre 3, les séries de Pinus cembra contiennent un 
signal climatique fort, pouvant être utilisé pour des reconstitutions paléoclimatiques. Afin de 
s’affranchir des conditions stationnelles, il est nécessaire d’étendre le réseau de chronologies 
d’arbres vivants pour mieux calibrer la réponse des arbres au climat sur la période récente, en 
mettant éventuellement en évidence une spécificité de la réponse climatique de ces stations 
situées en limite nord-occidentale de l’aire de répartition de l’espèce.
o Les séries de cernes peuvent servir de support à des analyses paléoclimatiques plus poussées 
que celles basées sur la seule mesure de la largeur. Les variations de la composition isotopique 
de la cellulose (δ18O et δ13C) sont des indicateurs paléoclimatiques robustes, de plus en 
plus utilisés pour reconstituer différents paramètres (températures estivales, précipitations, 
couverture nuageuse...) d’après les mesures effectuées sur des arbres vivants (Daux et al, 
2011 ; Bale et al 2011), subfossiles (Aguilera et al, 2011) ou en combinant ces deux sources 
(Gagen et al, 2012). Ce proxy donne de plus de meilleurs résultats dans le domaine des basses 
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fréquences (Gagen et al, 2007) qui est un des points faibles des reconstitutions basées sur la 
seule largeur des cernes. Il permet en outre d’améliorer le calage chronologique de certains 
enregistrements par leur comparaison avec une échelle dendrochronologique calendaire (e.g. 
Nicolussi et al, 2011). De telles analyses pourraient être envisagées sur les séries de Pinus 
cembra, espèce peu adaptée à la mesure de la densité du bois final (Bircher, 1986).
o Enfin, d’autres analyses que l’étude du climat sont possibles à partir des séries de cernes, 
comme par exemple l’étude des polluants. Des pollutions pré-industrielles au plomb distantes 
et/ou locales, qui ont résulté d’une activité minière romaine et médiévale, ont été mises en 
évidence dans les Alpes du nord par l’étude des sédiments lacustres (Arnaud et al, 2005b). Les 
cernes d’arbres sont également utilisés pour étudier ce type de pollution sur la période récente 
(e.g. Novak et al, 2010), même si une des limites de l’approche tient à la translocation radiale 
des éléments chimiques dans le xylème (Watmough, 1999) – le plomb étant toutefois peu 
mobile et le bois des conifères moins sujet à cette migration. Le potentiel de cette archive est 
lié à la distance à la source, il est donc possible qu’une pollution locale qui a affecté la haute 
vallée de l’Arve vers 200 AD (Arnaud et al, 2005b) ait été enregistrée par les arbres du massif 
du Mont Blanc ; leur étude permettrait de confirmer la chronologie et la source (concentration 
et rapport isotopique) de cette pollution antique. 
2) Une étude plus poussée de la sédimentologie des moraines latérales est nécessaire pour 
mieux comprendre les processus de dépôt et permettre une interprétation plus fine des datations 
obtenues. L’analyse de l’évolution de ces formes glaciaires remarquables est également souhaitable 
car peu de travaux ont porté sur les rythmes de l’érosion paraglaciaire dans ce type de contexte (e.g. 
Curry et al, 2006). Un suivi diachronique utilisant des techniques de topographie à haute résolution 
(e.g. laserscan terrestre) permettrait de contraindre le taux d’érosion des moraines et d’évaluer leur 
persistance à l’échelle séculaire, notamment lors des périodes de retrait marqué. En effet, malgré 
de récentes avancées dans la compréhension des faciès et des types de dépôts associés (Lukas et 
al, 2012), un modèle de construction et d’évolution de ces formes à l’échelle du Néoglaciaire reste 
à formaliser. Une extension des travaux à d’autres marges proglaciaires qui présentent également 
des complexes morainiques holocènes remarquables, notamment dans le massif de la Vanoise, serait 
souhaitable.
3) Les variations glaciaires du début de l’Holocène restent très mal contraintes. Nous avons 
identifié par photo-interprétation de nombreux cordons potentiellement contemporains des stades 
datés dans le massif de Belledonne dans plusieurs autres massifs désenglacés – ou en voie de 
désenglacement – à l’heure actuelle, mais qui possédaient des petits glaciers ou des glacierets au PAG 
(e.g. Beaufortin, Lauzière, Mercantour). Le potentiel de préservation de ces formes glaciaires est en 
effet plus important dans ces massifs que dans ceux qui présentent encore un englacement important 
à l’heure actuelle (e.g. Pallàs et al, 2010). 
Une cartographie détaillée de ces héritages morainiques proches des cirques permettant le calcul 
des ∆LEG, ainsi que leur datation cosmogénique (10Be) systématique, permettraient de mieux 
contraindre les différentes avancées qui ont marqué la transition Tardiglaciaire/Holocène, tout en 
identifiant des variations spatiales pouvant être interprétées d’un point de vue paléoclimatique (Carr 
et al, 2010 ; Schindelwig, 2010). Il a en effet été montré dans les Alpes orientales que les dépressions 
de la ligne d’équilibre des stades tardiglaciaires étaient en relation avec la position des sites par 
rapport à la circulation zonale, et que ces valeurs pouvaient être utilisées pour reconstituer des paléo-
281
Perspectives de recherche
précipitations (Kerschner et al, 2000 ; Kerschner, 2005 ; Kerschner et Ivy-Ochs, 2008).
4) Enfin, deux approches complémentaires de celles utilisées dans le cadre de ce travail ont prouvé 
leur intérêt pour le développement de chronologies glaciaires dans d’autres régions.
- L’étude des sédiments lacustres est prometteuse du fait d’un enregistrement continu et 
potentiellement à haute résolution. Elle apporterait une base de comparaison aux chronologies 
terrestres développées ici. Néanmoins, les sites propices à l’enregistrement de l’activité glaciaire 
sur l’ensemble de l’Holocène ou sur le Néoglaciaire sont rares dans les Alpes françaises (thèse à 
venir au laboratoire EDYTEM intégrant l’étude de lacs en position proglaciaire dans le massif des 
Ecrins, notamment le lac de la Muzelle).
- L’utilisation de l’OSL pour dater des moraines reste encore confidentielle du fait des problèmes 
méthodologiques associés au signal de luminescence des sédiments glaciaires (Fuchs et Owen, 
2008 ; Swift et al 2011) et des marges d’erreur importante sur l’Holocène. Il serait donc intéressant 
de comparer ce signal, obtenu sur des sédiments d’origine glaciaire, fluvioglaciaire (voire éolienne), 
échantillonnés dans des moraines, avec une contrainte chronologique indépendante robuste (14C ou 
dendrochronologie) obtenue sur le même site, pour évaluer cette méthode dans un contexte de 
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ANNEXE A : DATATIONS DENDROCHRONOLOGIQUES
A) ARGENTIERE
  Sample     Ref.   OVL Glk GSL _SG  TVBP  TVH    CDI  DateL  DateR 
ARG.T01 AVE MDG.T30 AVE    67  71 ***    0   5,1   4,4    31  -1876  -1703 
ARG.T01 AVE ARG.T06 AVE    129  62 **     0   5,5   4,4    29  -1876  -1703 
ARG.T01 AVE MDG5-01 AVE   121  67 ***   0   4,8   4,8    28  -1876  -1703 
ARG.T01 AVE MDG.T47 AVE   149  64 ***   0   4,1   4,3    25  -1876  -1703 
ARG.T01 AVE MDG.T48 AVE     93  65 **     0   4,9   4,4    24  -1876  -1703 
ARG.T01 AVE MDG.T36 AVE   116  56          0   3,9   3,5    21  -1876  -1703 
ARG.T01 AVE MDG.T44 AVE     68  65 **     0   3,2   3,8    17  -1876  -1703 
ARG.T01 AVE MDG.T53 AVE   174  64 ***   0   2,6   2,7    17  -1876  -1703 
ARG.T01 AVE MDG.T32 AVE   127  60 *       0   3,2   3,1    17  -1876  -1703 
ARG.T01 AVE Zi_bc7_6              174  57 *     63  2,4   2,6    15  -1876  -1703 
 Sample     Ref.   OVL Glk GSL _SG  TVBP  TVH    CDI  DateL  DateR 
ARG.T01 AVE bc7_ZLF_c5   174  58 *    67   2,3   2,6    15  -1876  -1703 
ARG.T01 AVE Zi_bc7_5        174  57 *    63   2,3   2,5    15  -1876  -1703 
ARG.T01 AVE La_c1c2_5      174  56       60   1,7   2,0    11  -1876  -1703 
  
Sample     Ref.   OVL Glk GSL _SG  TVBP  TVH    CDI  DateL  DateR 
ARG.T01 AVE_k bc7_ZLF_c5   154  60 **   67   3,9   4,1    25  -1857  -1704 
ARG.T01 AVE_k Zi_bc7_5        154  60 **    64   4,0   4,1    25  -1857  -1704 
ARG.T01 AVE_k La_c1c2_5      154  57 *     60   2,2   2,8    15  -1857  -1704 
------------------------------------------------------------------
However, I would suggest to carry out a 14C dates on ARG.T04, because the crossdating to the EACC is not 
perfect
 
  Sample     Ref.   OVL Glk GSL _SG  TVBP  TVH    CDI  DateL  DateR  
ARG.T04 AVE 2 Zi_bc7_6   209  46      52   1,4   1,2     6  -1295  -1087  
ARG.T04 AVE 2 Zi_bc7_6   209  49      42   1,1   1,2     5  -1297  -1089  
ARG.T04 AVE 2 Zi_bc7_6   209  55      55   0,7   0,2     2  -1286  -1078 
------------------------------------------------------------------
  Sample     Ref.   OVL Glk GSL _SG  TVBP  TVH    CDI  DateL  DateR 
ARG.T06 AVE MDG.T53 AVE   148  69 ***    0   7,8   8,1    55  -1831  -1684 
ARG.T06 AVE MDG.T06 AVE   145  62 **      0   7,7   8,3    49  -1831  -1684 
ARG.T06 AVE Zi_bc7_6              148  67 ***  75   6,4   6,8   47  -1831  -1684 
ARG.T06 AVE ARG.T01 AVE    129  62 **      0   5,5   4,4    29  -1831  -1684 
ARG.T06 AVE MDG.T47 AVE   148  58 *        0   4,3   5,2    27  -1831  -1684 
ARG.T06 AVE MDG.T48 AVE   112  65 **      0   3,6   3,8    21  -1831  -1684 
ARG.T06 AVE ARG10 AVE       125  60 *        0   3,1   3,2    18  -1831  -1684 
ARG.T06 AVE MDG5-01 AVE   140  58 *       0   2,9   3,0     17  -1831  -1684 
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  Sample     Ref.   OVL Glk GSL _SG  TVBP  TVH    CDI  DateL  DateR 
ARG.T06 AVE bc7_ZLF_c5   148  70 ***  80   7,8   8,1    59  -1831  -1684 
ARG.T06 AVE Zi_bc7_5        148  67 ***  75   6,5   6,9    48  -1831  -1684 
ARG.T06 AVE La_c1c2_5     148  66 ***   66   7,3   7,1    48  -1831  -1684 
------------------------------------------------------------------
  Sample     Ref.   OVL Glk GSL _SG  TVBP  TVH    CDI  DateL  DateR 
ARG.T07 AVE Zi_bc7_5         173  66 ***  72   5,7   6,2    41  -1418  -1246 
ARG.T07 AVE bc7_ZLF_c5    173  64 ***  75   5,1   5,5    37  -1418  -1246 
ARG.T07 AVE La_c1c2_5      173  56           0   1,9   1,6     10  -1418  -1246 
  Sample     Ref.   OVL Glk GSL _SG  TVBP  TVH    CDI  DateL  DateR 
ARG.T07 AVE Zi_bc7_6             173  66 ***  72   5,7   6,2    41  -1418  -1246 
ARG.T07 AVE MDG.T55 AVE     19  79 **      0   1,3   1,9     7   -1418  -1246 
------------------------------------------------------------------
arg04: no clear result 
time window: 400 BC to 200 AD
Sample     Ref.   OVL Glk GSL _SG  TVBP  TVH    CDI  DateL  DateR 
ARG04 AVE bc7_ZLF_c6   174  61 **    61   3,1   3,0    19   -352   -179 
ARG04 AVE La_c1c2_6     174  65 ***  64   1,9   3,6     18   -528   -355 
ARG04 AVE Zi_bc7_6        174  63 ***  65   3,1   2,6    18    -83     90 
ARG04 AVE Zi_bc7_6        174  61 **    64   3,1   2,6    18   -171      2 
ARG04 AVE zi all               174  61 **    64   3,1   2,6     18   -171      2 
ARG04 AVE Zi_bc7_6        174  62 ***  56   3,0   2,8    17   -352   -179 
ARG04 AVE Zi_bc7_6        174  62 ***  60   2,9   2,8    17   -309   -136 
ARG04 AVE Zi_bc7_6        174  56 *      57   2,9   3,0    17   -240    -67 
------------------------------------------------------------------
  Sample     Ref.   OVL Glk GSL _SG  TVBP  TVH    CDI  DateL  DateR 
ARG07 AVE La_c1c2_5       75  63 *      68   4,2   3,7     26  -1905  -1831 
ARG07 AVE bc7_ZLF_c5    75  69 ***  70   3,0   2,8     20  -1905  -1831 
ARG07 AVE Zi_bc7_5         75  64 **    69   2,5   2,4     16   -1905  -1831 
------------------------------------------------------------------
  Sample     Ref.   OVL Glk GSL _SG  TVBP  TVH    CDI  DateL  DateR 
ARG09 AVE La_c1c2_5      126  55      58   2,0   1,9    11  -1861  -1736 
ARG09 AVE bc7_ZLF_c5   126  59 *    70   1,0   1,0     7  -1872  -1747 
ARG09 AVE La_c1c2_5      126  58 *    59   1,1   1,2     7  -1872  -1747 
ARG09 AVE Zi_bc7_5        126  61 **   64   0,9   0,9     6  -1872  -1747 
ARG09 AVE Zi_bc7_5        126  41      41   1,5   1,5       6  -1881  -1756 
------------------------------------------------------------------
  Sample     Ref.   OVL Glk GSL _SG  TVBP  TVH    CDI  DateL  DateR 
ARG10 AVE MDG.T53 AVE   220  64 ***   0   7,8   8,0    51  -1926  -1707 
ARG10 AVE MDG.T06 AVE   220  61 ***   0   6,3   6,6    40  -1926  -1707 
ARG10 AVE MDG.T48 AVE    89  65 **      0   6,1   4,7    28  -1926  -1707 
ARG10 AVE MDG.T47 AVE   145  60 **     0   4,8   4,8    26  -1926  -1707 
ARG10 AVE MDG5-01 AVE   117  63 **     0   4,2   3,7    19  -1926  -1707 
ARG10 AVE ARG.T06 AVE    125  60 *       0   3,1   3,2    18  -1926  -1707 
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ARG10 AVE MDG.T30 AVE    63  60            0   3,1   2,6    15  -1926  -1707 
ARG10 AVE Zi_bc7_6            220  53          47   1,5   1,6      8  -1926  -1707 
------------------------------------------------------------------
  Sample     Ref.   OVL Glk GSL _SG  TVBP  TVH    CDI  DateL  DateR 
ARG10 AVE Zi_bc7_5        220  52      47   1,4   1,5     7  -1926  -1707 
ARG10 AVE bc7_ZLF_c5   220  53      48   1,1   1,3     6  -1926  -1707 
------------------------------------------------------------------
409 AD: second best fit with EACC – however, also ‐810 BC seems to be possible, visually: ‐810 is 
better. BUT, better overlap with the local series for 409 AD – this date is ok
Sample Ref. OVL Glk GSL _SG TVBP TVH CDI DateL DateR
ARG11 AVE Zi_bc7_6      139 65 ***  76   4,7   3,8   30    -948 -810
ARG11 AVE Zi_bc7_6      139 65 ***  73   4,2   4,0   28      271  409
ARG11 AVE bc7_ZLF_c6 139 61 **    69   4,1   3,8   26      271  409





However, 357 AD cannot be proved by EACC - several positions are possible due to visual 
comparisons, and by applying the statistical approach, too. 
Listed below the best crossdating results of mean series of 5/8/17 (this mean curve is shortened by 
one year at the end) and 5/7/8/17 with single series and chronologies from MMB and with other 
chronologies :
EACC = bc_zlf_c6, ...
zi_c6 = only stone pine of EACC ; La_c1c2_6... = only larch, 
da_fi =  a spruce chronology from the Austrian Northern Alps, 
mvv_bc200_ad1400_i1 =  another spruce chronology from the Austrian Northern Alps,  
l_ta_cr7 = a fir chronology from the Austrian Northern Alps, 
synch_c7 =  an average chronology of several other chronologies from the Austrian and Swiss Alps) 
the results are not stable.  
  Sample     Ref.   OVL Glk GSL _SG  TVBP  TVH    CDI  DateL  DateR 
BOS05,08,17_ki MOTT04 AVE              21  92 ***   0   4,8   4,0    30    152    222 
BOS05,08,17_ki MDG.T39 AVE DEF    71  59          0   4,6   3,5    24    293    363 
BOS05,08,17_ki MDG2-06 AVE             66  64 *       0   4,3   2,9    23    286    356 
BOS05,08,17_ki MOTT05 AVE              71  66 **     0   2,7   2,7    18    154    224 
BOS05,08,17_ki MDG.T39 AVE DEF    71  65 **     0   3,6   1,9    18    258    328 
BOS05,08,17_ki MOTT05 AVE              71  73 ***   0   2,5   2,1    17    240    310 
BOS05,08,17_ki MOTT02 AVE DEF     71  53           0   3,4   3,0    17    201    271 
BOS05,08,17_ki MOTT02 AVE DEF     48  67 **      0   2,7   2,7    16    237    307 
BOS05,08,17_ki MOTT02 AVE              71  59          0   2,5   2,9    16    202    272 
BOS05,08,17_ki MDG.T39 AVE DEF    21  84 ***   0   2,1   2,7    15    382    452 
BOS05,08,17_ki MDG.T41 AVE             24  68 *      0   3,7   2,8    15    232    302 
BOS05,08,17_ki MOTT04 AVE              61  61 *       0   2,3   2,8    15    286    356 
BOS05,08,17_ki MDG.T41 AVE            71  59          0   2,4   2,8    15    138    208 
BOS05,08,17_ki MOTT05 AVE              41  72 **     0   1,8   3,1    14    354    424 
BOS05,08,17_ki MOTT02 AVE DEF     71  67 **      0   1,9   2,2    14    184    254 
BOS05,08,17_ki MDG2-01 AVE            43  61           0   4,4   1,4    14    332    402 
BOS05,08,17_ki MDG.T41 AVE            71  59           0   2,5   2,2    14    143    213 
BOS05,08,17_ki MOTT05 AVE              71  59          0   3,0   1,9    14    258    328 
BOS05,08,17_ki MDG.T39 AVE DEF    71  40          0   3,8   3,1    14    130    200 
BOS05,08,17_ki MOTT05 AVE              71  56          0   2,1   2,4    13    316    386 
------------------------------------------------------------------
  Sample     Ref.   OVL Glk GSL _SG  TVBP  TVH    CDI  DateL  DateR 
BOS05,07,08,17_ki MDG.T39 AVE DEF    69  61 *     0   3,9   4,3    25    296    364 
BOS05,07,08,17_ki MDG2-06 AVE            63  66 **    0   4,3   2,6    22    289    357 
BOS05,07,08,17_ki MDG2-08 AVE            49  66 *      0   4,1   1,7    17    203    271 
BOS05,07,08,17_ki MOTT04 AVE             22  85 ***   0   3,0   2,1    16    155    223 
BOS05,07,08,17_ki MOTT02 AVE             51  72 ***   0   2,1   2,5    15    227    295 
BOS05,07,08,17_ki MDG1-20 AVE            69  62 *       0   3,3   1,4    15    289    357 
BOS05,07,08,17_ki MOTT04 AVE             58  61          0   2,7   2,5    15    289    357 
BOS05,07,08,17_ki MDG.T39 AVE DEF   69  60 *       0   2,3   2,7    15    135    203 
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BOS05,07,08,17_ki MDG2-01 AVE            69  60 *      0   2,6   2,4    15    278    346 
BOS05,07,08,17_ki MOTT05 AVE             69  55          0   3,5   1,8    15    132    200 
BOS05,07,08,17_ki MDG.T37 AVE            64  50         0   3,1   3,1    15    298    366 
BOS05,07,08,17_ki MDG.T39 AVE DEF    69  41        0   3,7   3,5    15    133    201 
BOS05,07,08,17_ki MDG2-06 AVE            69  41         0   3,8   3,4    15    133    201 
BOS05,07,08,17_ki MOTT02 AVE              26  75 **    0   3,7   1,4    14    252    320 
BOS05,07,08,17_ki MDG1-20 AVE             45  71 **    0   2,3   2,1    14    226    294 
BOS05,07,08,17_ki MOTT05 AVE              69  63 *      0   1,8   2,5    14    261    329 
BOS05,07,08,17_ki MDG.T39 AVE DEF    69  60         0   2,0   2,7    14    261    329 
BOS05,07,08,17_ki MDG.T39 AVE DEF    69  52         0   2,6   2,6    14    328    396 
BOS05,07,08,17_ki MDG.T41 AVE             21  74 *      0   1,9   3,1    13    235    303 
BOS05,07,08,17_ki MOTT02 AVE DEF      45  71 **    0   2,1   2,2    13    240    308 
------------------------------------------------------------------
  Sample     Ref.   OVL Glk GSL _SG  TVBP  TVH    CDI  DateL  DateR 
BOS05,08,17_ki MontBl 400AD c1    71  67 **   65   2,3   2,8    17    286    356 
BOS05,08,17_ki MontBl 400AD c1    71  51        64   3,5   2,3    17    293    363 
BOS05,08,17_ki MontBl 400AD c1    71  50        71   3,6   1,5    15    258    328 
BOS05,08,17_ki MontBl 400AD c1    51  65 *       0   2,5   2,0    13    391    461 
BOS05,08,17_ki MontBl 400AD c1    71  61 *       0   2,4   1,8    13    200    270 
BOS05,08,17_ki MontBl 400AD c1    71  54          0   2,5   2,3    13    150    220 
BOS05,08,17_ki MontBl 400AD c1    71  62 *     75   0,8   2,3    11    249    319 
BOS05,08,17_ki MontBl 400AD c1    71  41        30   2,8   3,2    11    245    315 
BOS05,08,17_ki MontBl 400AD c1    32  65 *       0   2,1   2,1    10    410    480 
BOS05,08,17_ki MontBl 400AD c1    71  54        65   1,5   1,8    10    264    334 
BOS05,08,17_ki MontBl 400AD c1    71  43        40   1,9   2,8    10    339    409 
BOS05,08,17_ki MontBl 400AD c1    71  41        50   2,6   2,4    10    198    268 
------------------------------------------------------------------
  Sample     Ref.   OVL Glk GSL _SG  TVBP  TVH    CDI  DateL  DateR 
BOS05,07,08,17_ki MontBl 400AD c1    69  69 ***  63   3,4   2,2    18    289    357 
BOS05,07,08,17_ki MontBl 400AD c1    69  54         66   2,4   3,3    17    296    364 
BOS05,07,08,17_ki MontBl 400AD c1    69  63 *        0   3,5   1,1    14    203    271 
BOS05,07,08,17_ki MontBl 400AD c1    69  50           0   2,9   2,8    14    133    201 
BOS05,07,08,17_ki MontBl 400AD c1    69  49         73   1,7   2,7    13    261    329 
BOS05,07,08,17_ki MontBl 400AD c1    69  37         50   4,4   2,8    13    201    269 
BOS05,07,08,17_ki MontBl 400AD c1    48  60           0   2,9   1,9    12    394    462 
BOS05,07,08,17_ki MontBl 400AD c1    69  62 *        0   1,5   2,0    11    146    214 
BOS05,07,08,17_ki MontBl 400AD c1    40  62           0   2,7   1,7    11    402    470 
BOS05,07,08,17_ki MontBl 400AD c1    69  55         71   2,1   1,5    11    232    300 
BOS05,07,08,17_ki MontBl 400AD c1    69  54           0   2,1   2,1    11    373    441 
BOS05,07,08,17_ki MontBl 400AD c1    69  66 **      0   1,5   1,5    10    179    247 
BOS05,07,08,17_ki MontBl 400AD c1    69  62 *      60   1,0   2,4    10    247    315 




  Sample     Ref.   OVL Glk GSL _SG  TVBP  TVH    CDI  DateL  DateR 
BOS05,08,17_ki syn_c7           71  64 *      77   4,4   3,6    28    258    328 
BOS05,08,17_ki da_fi_1c        71  72 ***   81   3,0   3,2    24    517    587 
BOS05,08,17_ki Zi_bc7_6       71  67 **    77   3,9   2,7    24    258    328 
BOS05,08,17_ki bc7_ZLF_c6  71  64 **    76   3,9   2,6    23    258    328 
BOS05,08,17_ki l_ta_cr7          71  68 **    64   3,0   3,1    20    267    337 
BOS05,08,17_ki da_fi_1c         71  61 *      63   3,3   3,0    20    258    328 
------------------------------------------------------------------
  Sample     Ref.   OVL Glk GSL _SG  TVBP  TVH    CDI  DateL  DateR 
BOS05,07,08,17_ki da_fi_1c                          69  72 ***  84   3,8   3,7    30    520    588 
BOS05,07,08,17_ki bc7_ZLF_c6                    69  66 **    88   3,8   2,1    23    524    592 
BOS05,07,08,17_ki syn_c7                             69  61 *      76   2,7   3,1    20    261    329 
BOS05,07,08,17_ki syn_c7                             69  72 ***  67   2,8   2,8    19    146    214 
BOS05,07,08,17_ki mvv_bc200_ad1400_i1   69  61 *        0   2,8   3,5    19    387    455 




C) Mer de Glace
  Sample     Ref.   OVL Glk GSL _SG  TVBP  TVH    CDI  DateL  DateR 
BAY01 AVE BAY04 AVE         293  64 ***     0   7,2   7,1     45   1559   1851 
BAY01 AVE MDG.T15 AVE    146  69 ***     0   6,1   5,4     40   1559   1851 
BAY01 AVE Zi_bc7_6               293  60 ***  64   5,3   4,3     30   1559   1851 
BAY01 AVE MDG.T02 AVE    147  66 ***     0   4,0   3,5     25   1559   1851 
------------------------------------------------------------------
  Sample     Ref.   OVL Glk GSL _SG  TVBP  TVH    CDI  DateL  DateR 
BAY04 AVE MDG.T15 AVE       146  72 ***    0  11,1  10,0    76   1532   1887 
BAY04 AVE MDG.T02 AVE       147  71 ***    0  10,1  11,1    75   1532   1887 
BAY04 AVE Zi_bc7_6                 356  67 ***  72    8,8    9,8    64   1532   1887 
BAY04 AVE BAY01 AVE            293  64 ***   0     7,2    7,1    45   1532   1887 
  Sample     Ref.   OVL Glk GSL _SG  TVBP  TVH    CDI  DateL  DateR 
BAY04 AVE bc7_ZLF_c5   356  69 ***   73   9,9  11,2    75   1532   1887 
BAY04 AVE Zi_bc7_5        356  66 ***   72   8,6   9,5     63   1532   1887 
BAY04 AVE La_c1c2_5      356  66 ***  69   8,5   9,5     61   1532   1887 
------------------------------------------------------------------
  Sample     Ref.   OVL Glk GSL _SG  TVBP  TVH    CDI  DateL  DateR 
BAY07 AVE Zi_bc7_5        160  60 **   63   4,3   4,6    27   1479   1638 
BAY07 AVE bc7_ZLF_c5   160  58 *    63   3,7   4,0     23   1479   1638  
  Sample     Ref.   OVL Glk GSL _SG  TVBP  TVH    CDI  DateL  DateR 
BAY07 AVE MDG5-01 AVE       13 100 ***    0   4,2   8,0    39  -1970  -1811 
BAY07 AVE BAY04 AVE          107  63 **      0   5,9   6,2    32    1479   1638 
BAY07 AVE MDG.T43 AVE      160  62 **      0   4,7   5,3    31    -913   -754 
BAY07 AVE MDG1-12 AVE        57  81 ***    0   3,4   4,4    26    1283   1442 
BAY07 AVE MontBl 600BC c1  160  60 **    65   4,2   4,1    26   -1124   -965 
BAY07 AVE MDG.T02 AVE        80  69 ***    0   4,1   4,2    23    1479   1638 
BAY07 AVE MDG3-05 AVE      119  62 **      0   4,8   3,6    23     -895   -736 
BAY07 AVE MDG5-01 AVE      153  59 *        0   3,7   4,1    23   -1830  -1671 
BAY07 AVE MontBl 600BC c1  160  59 *        0   3,3   4,4    23     -913   -754 
BAY07 AVE Zi_bc7_6                160  59 *      63   4,5   4,7    28    1479   1638 
------------------------------------------------------------------
  Sample     Ref.   OVL Glk GSL _SG  TVBP  TVH    CDI  DateL  DateR 
MDG.T01 AVE Zi_bc7_6              208  61 ***  68   5,3   4,8    33   1088   1295 
MDG.T01 AVE TRI002MT           142  69 ***    0   5,2   5,5    32   1088   1295 
MDG.T01 AVE MDG1-13 AVE   143  62 **       0   5,3   5,0    28   1088   1295 
MDG.T01 AVE MDG1-14 AVE   182  57 *         0   5,2   4,0    26   1088   1295 
MDG.T01 AVE MDG.T20 AVE   132  63 ***     0   3,9   4,1    22   1088   1295 
MDG.T01 AVE MDG.T11 AVE   124  61 **       0   2,3   2,7    15   1088   1295 
 
  Sample     Ref.   OVL Glk GSL _SG  TVBP  TVH    CDI  DateL  DateR  
MDG.T01 AVE La_c1c2_5      208  65 ***  66   7,8   8,0    52   1088   1295  
MDG.T01 AVE bc7_ZLF_c5   208  63 ***  60   6,1   5,7    36   1088   1295  
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MDG.T01 AVE bc7_ZLF_c5   208  62 ***  60   5,1   4,4    29  -4949  -4742  
MDG.T01 AVE Zi_bc7_5        208  59 **    60   5,0   4,7    29   1088   1295  
MDG.T01 AVE Zi_bc7_5        208  64 ***  62   4,9   4,1    28  -4949  -4742  
------------------------------------------------------------------
  Sample     Ref.   OVL Glk GSL _SG  TVBP  TVH    CDI  DateL  DateR 
MDG.T02 AVE BAY04 AVE       147  71 ***     0  10,1  11,1   75   1559   1705 
MDG.T02 AVE MDG.T15 AVE   133  64 ***     0   5,9   5,7     36   1559   1705 
MDG.T02 AVE Zi_bc7_6              147  60 **     68   4,4   4,8    30   1559   1705 
MDG.T02 AVE BAY01 AVE        147  66 ***    0   4,0   3,5     25   1559   1705 
------------------------------------------------------------------
  Sample     Ref.   OVL Glk GSL _SG  TVBP  TVH    CDI  DateL  DateR 
MDG.T03 AVE MDG.T35 AVE           184  69 ***    0   9,5   9,4    65  -1035   -655 
MDG.T03 AVE Zi_bc7_6                      381  62 ***  74   7,1   7,7    50  -1035   -655 
MDG.T03 AVE MDG.T52 AVE           181  63 ***    0   7,5   7,2    46  -1035   -655 
MDG.T03 AVE MDG3-05 AVE           232  62 ***    0   5,6   6,4    37  -1035   -655 
MDG.T03 AVE MDG.T43 AVE           225  60 **      0   5,3   6,4    35  -1035   -655 
MDG.T03 AVE MDG.T05 AVE           226  65 ***    0   4,8   5,3    32  -1035   -655 
MDG.T03 AVE MDG5-03 AVE           306  57 **      0   2,7   2,9    16  -1035   -655 
MDG.T03 AVE MDG.T04 DEF AVE   177  59 *        0   3,2   2,8    13  -1035   -655 
------------------------------------------------------------------
  Sample     Ref.   OVL Glk GSL _SG  TVBP  TVH    CDI  DateL  DateR 
MDG.T04 DEF AVE MDG.T55 AVE           206  80 ***   0  11,9  12,4    98  -1278   -859 
MDG.T04 DEF AVE Zi_bc7_6                     420  65 ***  75  11,2  11,4   79  -1278   -859 
MDG.T04 DEF AVE MDG3-02 AVE           205  65 ***    0   7,3   7,7     49  -1278   -859 
MDG.T04 DEF AVE MDG3-05 AVE           150  69 ***    0   6,7   7,8     43  -1278   -859 
MDG.T04 DEF AVE MDG.T05 AVE           188  60 **      0   4,6   5,8     28  -1278   -859 
  Sample     Ref.   OVL Glk GSL _SG  TVBP  TVH    CDI  DateL  DateR 
MDG.T04 AVE DEF bc7_ZLF_c6   420  66 ***  78  11,4  11,9    84  -1278   -859 
MDG.T04 AVE DEF Zi_bc7_6        420  65 ***  75  11,6  11,8    82  -1278   -859 
MDG.T04 AVE DEF La_c1c2_6      420  62 ***  71   7,2   8,0     51  -1278   -859 
------------------------------------------------------------------
  Sample     Ref.   OVL Glk GSL _SG  TVBP  TVH    CDI  DateL  DateR 
MDG.T05 AVE MDG.T03 AVE            226  65 ***   0   4,8   5,3    32  -1046   -810 
MDG.T05 AVE MDG.T04 DEF AVE   188  60 **      0   4,6   5,8    28  -1046   -810 
MDG.T05 AVE MDG.T52 AVE            119  69 ***   0   3,7   4,5    24  -1046   -810 
MDG.T05 AVE Zi_bc7_6                       237  55       68   3,3   4,1    23  -1046   -810 
MDG.T05 AVE MDG3-05 AVE            199  58 *       0   3,1   4,9    21  -1046   -810 
MDG.T05 AVE MDG5-03 AVE            151  65 ***   0   3,1   3,3    18  -1046   -810 
------------------------------------------------------------------
  Sample     Ref.   OVL Glk GSL _SG  TVBP  TVH    CDI  DateL  DateR 
MDG.T06 AVE MDG.T53 AVE   259  75 ***    0  14,7  15,6   111  -1968  -1687 
MDG.T06 AVE ARG.T06 AVE    145  62 **      0   7,7   8,3       49  -1968  -1687 
MDG.T06 AVE Zi_bc7_6              282  62 ***  72   6,7   6,0      42  -1968  -1687 
MDG.T06 AVE ARG10 AVE        220  61 ***   0   6,3   6,6       40  -1968  -1687 
MDG.T06 AVE MDG.T47 AVE   165  62 ***    0   5,8   5,9       35  -1968  -1687 
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MDG.T06 AVE MDG.T48 AVE   109  65 ***    0   4,2   5,1        26  -1968  -1687 
MDG.T06 AVE MDG5-01 AVE   137  65 ***    0   3,9   3,9        21  -1968  -1687 
------------------------------------------------------------------
  Sample     Ref.   OVL Glk GSL _SG  TVBP  TVH    CDI  DateL  DateR 
MDG.T07 AVE Zi_bc7_6                      293  58 **   58   4,1   3,5    22  -1266   -974 
MDG.T07 AVE MDG3-02 AVE           205  50          0   2,9   2,1     13  -1266   -974 
MDG.T07 AVE MDG.T04 DEF AVE   293  50          0   3,2   2,1    13  -1266   -974 
MDG.T07 AVE MDG.T55 AVE           206  52          0   2,0   1,5       9  -1266   -974 
------------------------------------------------------------------
  Sample     Ref.   OVL Glk GSL _SG  TVBP  TVH    CDI  DateL  DateR 
MDG.T09 AVE MDG.T11 AVE   123   65 ***    0   4,5   5,7    33   1025   1239 
MDG.T09 AVE MDG1-14 AVE   160   61 **      0   5,5   5,8    32   1025   1239 
MDG.T09 AVE MDG1-09 AVE     98   63 **      0   4,5   4,6    28   1025   1239 
MDG.T09 AVE Zi_bc7_6              215  62 ***  68   4,0   4,4    27   1025   1239 
MDG.T09 AVE MDG1-13 AVE   206  62 ***    0   3,5   3,0    20   1025   1239 
MDG.T09 AVE TRI002MT          205  57 *        0   3,5   3,1    18   1025   1239 
MDG.T09 AVE MDG.T20 AVE   194  56 *        0   2,7   2,8    15   1025   1239 
MDG.T09 AVE TRI06 AVE         112  61 *        0   2,1   3,7    14   1025   1239 
MDG.T09 AVE MDG1-18 AVE   152  55           0   2,8   3,3    14   1025   1239 
------------------------------------------------------------------
Sample     Ref.   OVL Glk GSL _SG  TVBP  TVH    CDI  DateL  DateR  
MDG.T11 AVE Zi_bc7_5         124  72 ***   72   8,1   7,6    56   1117   1240  
MDG.T11 AVE bc7_ZLF_c5   124  68 ***    71   7,4   7,2    51   1117   1240  
MDG.T11 AVE Zi_bc7_5         124  65 ***   65   5,0   3,4    28    397    520  
MDG.T11 AVE La_c1c2_5       124  59 *       60   4,8   4,3    27  -2746  -2623  
MDG.T11 AVE bc7_ZLF_c5    124  66 ***   69   3,6   4,0    26  -5620  -5497  
Sample     Ref.   OVL Glk GSL _SG  TVBP  TVH    CDI  DateL  DateR 
MDG.T11 AVE Zi_bc7_6              124  70 ***  88   8,0  7,5    61   1117   1240 
MDG.T11 AVE TRI002MT           113  70 ***    0   5,5   5,1   36   1117   1240 
MDG.T11 AVE MDG.T09 AVE   123  65 ***    0   4,5   5,7    33   1117   1240 
MDG.T11 AVE MDG1-13 AVE   114  66 ***    0   5,0   4,5    30   1117   1240 
MDG.T11 AVE MDG1-14 AVE   124  67 ***    0   3,8   4,7    28   1117   1240 
MDG.T11 AVE MDG1-18 AVE    60  67 **       0   4,1   3,7    20   1117   1240 
MDG.T11 AVE MDG.T20 AVE   103  59 *        0   3,5   3,8    20   1117   1240 
MDG.T11 AVE MDG.T01 AVE   124  61 **      0   2,3   2,7    15   1117   1240 
------------------------------------------------------------------
1213 AD: best fit with EACC – visual: ok
Sample Ref. OVL Glk GSL _SG TVBP TVH CDI DateL DateR
MDG.T14 AVE Zi_bc7_6       216 68 ***   86   6,2   5,9   47  998  1213
MDG.T14 AVE bc7_ZLF_c6  216 68 ***   79   6,3   5,9   45  998  1213




  Sample     Ref.   OVL Glk GSL _SG  TVBP  TVH    CDI  DateL  DateR 
MDG.T15 AVE BAY04 AVE       146  72 ***    0  11,1  10,0    76   1573   1718 
MDG.T15 AVE Zi_bc7_6             146  65 ***  76   6,2   6,3     44   1573   1718 
MDG.T15 AVE BAY01 AVE       146  69 ***    0   6,1   5,4      40   1573   1718 
MDG.T15 AVE MDG.T02 AVE   133  64 ***   0   5,9   5,7      36   1573   1718 
------------------------------------------------------------------
1172 AD: best fit with EACC – visual: ok
Sample Ref. OVL Glk GSL _SG TVBP TVH CDI DateL DateR
MDG.T16 AVE(2) Zi_bc7_6       104 65 ***  69  4,9  5,2  34 1069 1172
MDG.T16 AVE(2) bc7_ZLF_c6  104 64 **    71  4,6  5,1  33 1069 1172
------------------------------------------------------------------
  Sample     Ref.   OVL Glk GSL _SG  TVBP  TVH    CDI  DateL  DateR 
MDG.T20 AVE MDG1-13 AVE    194  70 ***    0   7,8   7,3    53   1026   1219 
MDG.T20 AVE TRI002MT           194  69 ***    0   5,8   6,8    44   1026   1219 
MDG.T20 AVE Zi_bc7_6              194  61 ***  71   6,5   5,6    40   1026   1219 
MDG.T20 AVE MDG1-18 AVE    151  64 ***    0   7,2   6,3    39   1026   1219 
MDG.T20 AVE MDG1-09 AVE     98  72 ***     0   4,8   5,2    36   1026   1219 
MDG.T20 AVE MDG1-15 AVE    107  63 **      0   5,5   6,0    34   1026   1219 
MDG.T20 AVE MDG.T01 AVE    132  63 ***    0   3,9   4,1    22   1026   1219 
MDG.T20 AVE MDG.T11 AVE    103  59 *        0   3,5   3,8    20   1026   1219 
MDG.T20 AVE MDG1-14 AVE    140  65 ***    0   3,5   3,0    19   1026   1219
 
  Sample     Ref.   OVL Glk GSL _SG  TVBP  TVH    CDI  DateL  DateR  
MDG.T20 AVE Zi_bc7_5        194  63 ***  64   6,3   5,8    39   1026   1219  
MDG.T20 AVE bc7_ZLF_c5   194  60 **   64   6,5   5,8     38   1026   1219  
MDG.T20 AVE Zi_bc7_5        194  61 **   58   4,9   4,3     27  -2195  -2002  
MDG.T20 AVE Zi_bc7_5        194  61 **   64   4,0   4,3     26     148    341  
MDG.T20 AVE Zi_bc7_5        194  60 **   59   4,1   4,6     26    -665   -472 
------------------------------------------------------------------
  Sample     Ref.   OVL Glk GSL _SG  TVBP  TVH    CDI  DateL  DateR 
MDG.T30 AVE MDG5-01 AVE    88  78 ***     0  10,5  11,4    86  -1769  -1682 
MDG.T30 AVE MDG.T34 AVE    81  72 ***     0   8,2   8,6      59  -1769  -1682 
MDG.T30 AVE MDG.T48 AVE    88  72 ***     0   6,8   6,7      48  -1769  -1682 
MDG.T30 AVE MDG.T36 AVE    57  73 ***     0   7,2   6,8      44  -1769  -1682 
MDG.T30 AVE MDG.T44 AVE    88  65 **       0   6,1   6,3      40  -1769  -1682 
MDG.T30 AVE ARG.T01 AVE     67  71 ***     0   5,1   4,4      31  -1769  -1682 
MDG.T30 AVE MDG.T32 AVE    88  67 ***     0   3,8   4,6      29  -1769  -1682 
MDG.T30 AVE Zi_bc7_6               88  56          67   4,4   4,1     26  -1769  -1682 
MDG.T30 AVE MDG.T47 AVE    88  66 **       0   3,9   3,4      24  -1769  -1682 
------------------------------------------------------------------
  Sample     Ref.   OVL Glk GSL _SG  TVBP  TVH    CDI  DateL  DateR 
MDG.T32 AVE MDG.T45 AVE   180  68 ***    0   8,8   8,2    55  -1829  -1627 
MDG.T32 AVE MDG.T34 AVE   102  69 ***    0   5,7   5,7    39  -1829  -1627 
MDG.T32 AVE MDG5-01 AVE   197  66 ***    0   4,9   6,5    37  -1829  -1627 
MDG.T32 AVE MDG.T30 AVE    88  67 ***     0   3,8   4,6    29  -1829  -1627 
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MDG.T32 AVE MDG.T44 AVE   144  64 ***    0   3,7   4,4    25  -1829  -1627 
MDG.T32 AVE MDG.T48 AVE   163  63 ***    0   3,3   3,2    21  -1829  -1627 
MDG.T32 AVE MDG.T53 AVE   159  67 ***    0   2,8   2,9    17  -1829  -1627 
MDG.T32 AVE Zi_bc7_6              203  53        59   2,4   2,2    13  -1829  -1627 
------------------------------------------------------------------
  Sample     Ref.   OVL Glk GSL _SG  TVBP  TVH    CDI  DateL  DateR 
MDG.T33 AVE Zi_bc7_6         92  68 ***  77   4,9   5,0    36  -1701  -1610 
MDG.T33 AVE bc7_ZLF_c6    92  65 **   74   5,1   4,9     35  -1701  -1610 
MDG.T33 AVE La_c1c2_6       92  57        52   3,1   2,4     15  -1701  -1610 
------------------------------------------------------------------
  Sample     Ref.   OVL Glk GSL _SG  TVBP  TVH    CDI  DateL  DateR 
MDG.T34 AVE MDG.T30 AVE     81  72 ***   0   8,2   8,6    59  -1762  -1661 
MDG.T34 AVE MDG5-01 AVE   102  68 ***   0   7,6   6,7    48  -1762  -1661  
MDG.T34 AVE MDG.T48 AVE   102  72 ***   0   7,0   5,3    44  -1762  -1661 
MDG.T34 AVE MDG.T32 AVE   102  69 ***   0   5,7   5,7    39  -1762  -1661 
MDG.T34 AVE MDG.T44 AVE   102  62 *       0   5,9   5,5    35  -1762  -1661 
MDG.T34 AVE MDG.T45 AVE   102  64 **     0   4,4   4,4    28  -1762  -1661 
MDG.T34 AVE MDG.T36 AVE    50  61           0   4,8   4,3    21  -1762  -1661 
MDG.T34 AVE MDG.T53 AVE    92  63 **      0   2,5   2,9    16  -1762  -1661 
MDG.T34 AVE MDG.T47 AVE    96  62 *        0   2,4   2,9    16  -1762  -1661 
MDG.T34 AVE Zi_bc7_6             102  52        50   2,6   2,1    12  -1762  -1661 
------------------------------------------------------------------
  Sample     Ref.   OVL Glk GSL _SG  TVBP  TVH    CDI  DateL  DateR 
MDG.T35 AVE MDG.T03 AVE   184  69 ***     0   9,5   9,4    65   -838   -654 
MDG.T35 AVE Zi_bc7_6              185  67 ***   79  6,9   7,3    52   -838   -654 
MDG.T35 AVE MDG.T43 AVE   125  63 **       0   3,4   5,0    23   -838   -654 
MDG.T35 AVE MDG.T52 AVE     91  60 *         0   2,8   2,6    12   -838   -654 
------------------------------------------------------------------
  Sample     Ref.   OVL Glk GSL _SG  TVBP  TVH    CDI  DateL  DateR 
MDG.T36 AVE MDG.T30 AVE     57  73 ***   0   7,2   6,8    44  -1828  -1713 
MDG.T36 AVE MDG.T47 AVE   116  64 **     0   4,3   3,9    26  -1828  -1713 
MDG.T36 AVE MDG.T48 AVE     83  66 **     0   4,0   4,3    24  -1828  -1713 
MDG.T36 AVE MDG5-01 AVE   111  63 **     0   4,2   3,4    23  -1828  -1713 
MDG.T36 AVE MDG.T45 AVE     94  64 **     0   3,5   3,7    21  -1828  -1713 
MDG.T36 AVE MDG.T34 AVE     50  61          0   4,8   4,3    21  -1828  -1713 
MDG.T36 AVE ARG.T01 AVE   116  56           0   3,9   3,5    21  -1828  -1713 
MDG.T36 AVE MDG.T32 AVE   116  54          0   3,6   2,8    17  -1828  -1713 
MDG.T36 AVE MDG.T44 AVE     58  63 *       0   2,6   3,6    15  -1828  -1713 
MDG.T36 AVE Zi_bc7_6              116  52       71   2,1   2,8    15  -1828  -1713 
------------------------------------------------------------------
  Sample     Ref.   OVL Glk GSL _SG  TVBP  TVH    CDI  DateL  DateR 
MDG.T37 AVE MDG.T39 AVE DEF   100  70 ***    0   7,2   6,3    42    303    441 
MDG.T37 AVE Zi_bc7_6                      139  66 ***  75   6,3   5,2    41    303    441 
MDG.T37 AVE MDG2-01 AVE             72  69 ***     0   5,0   4,6    28    303    441 
MDG.T37 AVE MDG2-06 AVE             49  66 *         0   4,0   3,4    17    303    441 
MDG.T37 AVE MOTT05 AVE               92  61 *        0   3,7   2,8    17    303    441 
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MDG.T37 AVE MOTT04 AVE               44  69 **      0   2,3   2,1    11    303    441 
MDG.T37 AVE MDG1-20 AVE              56  62 *        0   2,3   2,1    10    303    441 
------------------------------------------------------------------
  Sample     Ref.   OVL Glk GSL _SG  TVBP  TVH    CDI  DateL  DateR 
MDG.T38 AVE TRI06 AVE          145  65 ***     0   4,4   4,0    27    905   1049 
MDG.T38 AVE MDG1-15 AVE      37  76 ***     0   5,0   3,9    24    905   1049 
MDG.T38 AVE MDG1-06 AVE    145  57 *         0   3,3   3,0    18    905   1049 
MDG.T38 AVE Zi_bc7_6               145  62 **    62   2,4   2,8    16    905   1049 
MDG.T38 AVE TRI002MT              81  61 *        0   2,3   2,5    12    905   1049 
MDG.T38 AVE MDG1-13 AVE      28  67 *         0   2,6   2,3    10    905   1049 
MDG.T38 AVE MDG1-18 AVE    114  57            0   1,6   1,9      9    905   1049
------------------------------------------------------------------
  Sample     Ref.   OVL Glk GSL _SG  TVBP  TVH    CDI  DateL  DateR 
MDG.T39 AVE DEF Zi_bc7_6                     279  70 ***  85   8,8   8,7    68    124    402 
MDG.T39 AVE DEF MDG2-06 AVE          228  68 ***    0  10,3   9,8    66    124    402 
MDG.T39 AVE DEF MDG2-01 AVE          113  65 ***    0    6,6   7,4    46    124    402 
MDG.T39 AVE DEF MOTT05 AVE            271  63 ***   0    7,5   6,9    45    124    402 
MDG.T39 AVE DEF MDG.T37 AVE          100  70 ***    0    7,2   6,3    42    124    402 
MDG.T39 AVE DEF MOTT04 AVE            145  65 ***   0    5,6   6,4    39    124    402 
MDG.T39 AVE DEF MDG1-20 AVE          109  60 *        0    5,1   5,5    32    124    402 
MDG.T39 AVE DEF MDG2-08 AVE          128  63 **      0    5,7   5,0    29    124    402 
MDG.T39 AVE DEF MDG.T41 AVE          132  63 **      0    3,7   4,2    20    124    402 
  Sample     Ref.   OVL Glk GSL _SG  TVBP  TVH    CDI  DateL  DateR 
MDG.T39 AVE_i Zi_bc7_5        279   70  ***   73   8,8   8,8    63    124    402 
MDG.T39 AVE_i bc7_ZLF_c5   279   68  ***   69   6,8   6,7    46    124    402 
MDG.T39 AVE_i La_c1c2_5      279   58  **     59   1,8   2,1    12    124    402 
  Sample     Ref.   OVL Glk GSL _SG  TVBP  TVH    CDI  DateL  DateR 
MDG.T39 AVE DEF Zi_bc7_6        279  70 ***  85   8,7   8,6    67    124    402 
MDG.T39 AVE DEF bc7_ZLF_c6   279  67 ***  86   6,7   6,6    50    124    402 
MDG.T39 AVE DEF La_c1c2_6      279  58 **    63   1,7   2,1    11    124    402 
------------------------------------------------------------------
  Sample     Ref.   OVL Glk GSL _SG  TVBP  TVH    CDI  DateL  DateR 
MDG.T37_i Zi_bc7_5        139   67  ***    69   6,4   5,3    40    303    441 
MDG.T37_i bc7_ZLF_c5   139   63  ***    64   5,4   4,7    32    303    441 
MDG.T37_i La_c1c2_5      139   60  *        60   2,8   2,7    16    303    441 
------------------------------------------------------------------
  Sample     Ref.   OVL Glk GSL _SG  TVBP  TVH    CDI  DateL  DateR 
MDG.T41 AVE Zi_bc7_6                     224  68 ***  75   7,1   7,9    54     32    255 
MDG.T41 AVE MDG2-06 AVE           156  67 ***    0   7,4   8,2    46     32    255 
MDG.T41 AVE MDG2-08 AVE           200  60 **      0   4,3   4,9    28     32    255 
MDG.T41 AVE MDG.T39 AVE DEF  132  63 **      0   3,7   4,2    20     32    255 




  Sample     Ref.   OVL Glk GSL _SG  TVBP  TVH    CDI  DateL  DateR 
MDG.T43 AVE MDG.T52 AVE     181  82 ***    0  14,6  17,6   133   -938   -714 
MDG.T43 AVE MDG5-03 AVE     225  68 ***    0    6,0   7,3      45   -938   -714 
MDG.T43 AVE MDG.T03 AVE     225  60 **      0    5,3   6,4      35   -938   -714 
MDG.T43 AVE MDG3-05 AVE     162  65 ***    0    5,4   5,9      33   -938   -714 
MDG.T43 AVE Zi_bc7_6                225  60 ***  73    3,9   5,5      32   -938   -714 
MDG.T43 AVE MDG.T35 AVE     125  63 **      0    3,4   5,0       23   -938   -714 
  Sample     Ref.   OVL Glk GSL _SG  TVBP  TVH    CDI  DateL  DateR 
MDG.T43 AVE Zi_bc7_5         225  60 ***  73   3,9   5,5    32   -938   -714 
MDG.T43 AVE bc7_ZLF_c5   225  57 *      70   3,4   4,6     26   -938   -714 
MDG.T43 AVE La_c1c2_5      225  55         50   2,5   3,1     14   -938   -714 
  Sample     Ref.   OVL Glk GSL _SG  TVBP  TVH    CDI  DateL  DateR 
MDG.T43 AVE DEF Zi_bc7_6        225  58 **   73   4,2   5,7    33   -938   -714 
MDG.T43 AVE DEF bc7_ZLF_c6   225  58 **   72   3,8   5,0    28   -938   -714 
MDG.T43 AVE DEF La_c1c2_6      225  57 *     52   2,7   3,3    16   -938   -714 
------------------------------------------------------------------
  Sample     Ref.   OVL Glk GSL _SG  TVBP  TVH    CDI  DateL  DateR 
MDG.T44 AVE MDG5-01 AVE   159  78 ***   0    9,6  11,1    80  -1770  -1612 
MDG.T44 AVE MDG.T48 AVE   138  79 ***   0  10,0  10,4    77  -1770  -1612 
MDG.T44 AVE Zi_bc7_6              159  65 ***  71   6,7   6,7    45  -1770  -1612 
MDG.T44 AVE MDG.T30 AVE    88   65 **      0   6,1   6,3     40  -1770  -1612 
MDG.T44 AVE MDG.T34 AVE   102  62 *        0   5,9   5,5     35  -1770  -1612 
MDG.T44 AVE MDG.T32 AVE   144  64 ***    0   3,7   4,4     25  -1770  -1612 
MDG.T44 AVE MDG.T53 AVE   100  74 ***    0   3,4   4,1     24  -1770  -1612 
MDG.T44 AVE MDG.T47 AVE   104  69 ***    0   3,3   4,4     23  -1770  -1612 
MDG.T44 AVE MDG.T45 AVE   159  65 ***    0   2,7   3,7     21  -1770  -1612 
  Sample     Ref.   OVL Glk GSL _SG  TVBP  TVH    CDI  DateL  DateR 
MDG.T44 AVE Zi_bc7_5         159  65 ***  75   6,6   6,6   46  -1770  -1612 
MDG.T44 AVE bc7_ZLF_c5   159  64 ***  73   6,2   6,1    43  -1770  -1612 
MDG.T44 AVE La_c1c2_5      159  55         56   2,9   3,1    16  -1770  -1612 
------------------------------------------------------------------
  Sample     Ref.   OVL Glk GSL _SG  TVBP  TVH    CDI  DateL  DateR 
MDG.T45 AVE MDG.T32 AVE   180  68 ***   0   8,8   8,2    55  -1806  -1581 
MDG.T45 AVE MDG5-01 AVE   204  68 ***   0   5,4   7,2    41  -1806  -1581 
MDG.T45 AVE MDG.T34 AVE   102  64 **     0   4,4   4,4    28  -1806  -1581 
MDG.T45 AVE MDG.T48 AVE   163  62 **     0   3,7   3,7    23  -1806  -1581 
MDG.T45 AVE MDG.T44 AVE   159  65 ***   0   2,7   3,7    21  -1806  -1581 
MDG.T45 AVE MDG.T36 AVE    94  64 **      0   3,5   3,7    21  -1806  -1581 
MDG.T45 AVE MDG.T30 AVE    88  64 **      0   2,8   3,5    20  -1806  -1581 
MDG.T45 AVE MDG.T32 AVE   190  46          0   3,7   3,1    15  -1816  -1591 
MDG.T45 AVE ARG10 AVE       100  57          0   3,3   3,2    13  -1806  -1581 
MDG.T45 AVE Zi_bc7_6            226  55         53   1,5   2,5    11  -1806  -1581 
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  Sample     Ref.   OVL Glk GSL _SG  TVBP  TVH    CDI  DateL  DateR 
MDG.T45 AVE Zi_bc7_5         226  56 *    50   1,3   2,4    10  -1806  -1581 
MDG.T45 AVE bc7_ZLF_c5   226  52      53   1,1   2,2        9  -1806  -1581 
MDG.T45 AVE La_c1c2_5      226  52      52   1,6   1,8        9  -1816  -1591 
MDG.T45 AVE Zi_bc7_5         226  49      38   2,1   2,2       9  -1807  -1582 
MDG.T45 AVE bc7_ZLF_c5   226  47      37   2,2   2,2        9  -1807  -1582 
------------------------------------------------------------------
  Sample     Ref.   OVL Glk GSL _SG  TVBP  TVH    CDI  DateL  DateR 
MDG.T47 AVE MDG5-01 AVE   157  75 ***   0   7,8   8,0    56  -1851  -1667 
MDG.T47 AVE MDG.T48 AVE   129  69 ***   0   5,7   6,1    37  -1851  -1667 
MDG.T47 AVE MDG.T53 AVE   181  66 ***   0   5,3   5,5    35  -1851  -1667 
MDG.T47 AVE MDG.T06 AVE   165  62 ***   0   5,8   5,9    35  -1851  -1667 
MDG.T47 AVE ARG.T06 AVE   148  58 *        0   4,3   5,2    27  -1851  -1667 
MDG.T47 AVE MDG.T36 AVE   116  64 **     0   4,3   3,9    26  -1851  -1667 
MDG.T47 AVE ARG10 AVE       145  60 **     0   4,8   4,8    26  -1851  -1667 
MDG.T47 AVE ARG.T01 AVE   149  64 ***    0   4,1   4,3    25  -1851  -1667 
MDG.T47 AVE MDG.T30 AVE    88  66 **      0   3,9   3,4    24  -1851  -1667 
MDG.T47 AVE Zi_bc7_6             185  59 **   57   2,7   3,4    18  -1851  -1667 
  Sample     Ref.   OVL Glk GSL _SG  TVBP  TVH    CDI  DateL  DateR 
MDG.T47 AVE bc7_ZLF_c5   185  57 *    61   3,1   3,6     20  -1851  -1667 
MDG.T47 AVE Zi_bc7_5        185  59 **   59   2,8   3,5    19  -1851  -1667 
MDG.T47 AVE La_c1c2_5      185  51      48   3,0   3,1      15  -1851  -1667 
MDG.T47 AVE La_c1c2_5      185  48      49   3,1   2,6      14  -1841  -1657 
MDG.T47 AVE bc7_ZLF_c5   185  50      45   1,7   1,0        6  -1841  -1657 
  Sample     Ref.   OVL Glk GSL _SG  TVBP  TVH    CDI  DateL  DateR 
MDG.T47 AVE DEF bc7_ZLF_c6   185  57 *    6 3   3,0   3,6    20  -1851  -1667 
MDG.T47 AVE DEF Zi_bc7_6        185  59 **   57   2,7   3,4    18  -1851  -1667 
MDG.T47 AVE DEF La_c1c2_6      185  50        48   2,9   3,0    15  -1851  -1667 
------------------------------------------------------------------
  Sample     Ref.   OVL Glk GSL _SG  TVBP  TVH    CDI  DateL  DateR 
MDG.T48 AVE MDG5-01 AVE   163  79 ***    0  14,5  12,4   106  -1795  -1633 
MDG.T48 AVE MDG.T44 AVE   138  79 ***    0  10,0  10,4     77  -1795  -1633 
MDG.T48 AVE Zi_bc7_6              163  66 ***  77    7,6   6,0      49  -1795  -1633 
MDG.T48 AVE MDG.T30 AVE     88  72 ***    0    6,8   6,7      48  -1795  -1633 
MDG.T48 AVE MDG.T34 AVE   102  72 ***    0    7,0   5,3      44  -1795  -1633 
MDG.T48 AVE MDG.T47 AVE   129  69 ***    0    5,7   6,1      37  -1795  -1633 
MDG.T48 AVE MDG.T53 AVE   125  72 ***    0    5,0   5,2      34  -1795  -1633 
MDG.T48 AVE ARG10 AVE         89  65 **      0    6,1   4,7      28  -1795  -1633 
MDG.T48 AVE MDG.T06 AVE   109  65 ***    0    4,2   5,1      26  -1795  -1633 
  Sample     Ref.   OVL Glk GSL _SG  TVBP  TVH    CDI  DateL  DateR 
MDG.T48 AVE Zi_bc7_5         163  66 ***  78   7,4   5,8    48  -1795  -1633 
MDG.T48 AVE bc7_ZLF_c5   163  67 ***   76   6,6   5,2    42  -1795  -1633 
MDG.T48 AVE La_c1c2_5      163  57 *       58   2,4   2,1    13  -1795  -1633 
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  Sample     Ref.   OVL Glk GSL _SG  TVBP  TVH    CDI  DateL  DateR 
MDG.T51 AVE MontBl 1600BC c1 178  65 ***   72   6,2   6,6    44  -1822  -1645 
MDG.T51 AVE MDG5-01 AVE       178  66 ***     0   5,4   5,5    36  -1822  -1645 
MDG.T51 AVE MDG.T48 AVE       151  61 **       0   5,0   4,6    28  -1822  -1645 
MDG.T51 AVE MDG.T30 AVE         88  67 ***     0   3,4   4,6    27  -1822  -1645 
MDG.T51 AVE Zi_bc7_6                 178  60 **     65   3,3   3,3    21  -1822  -1645 
  Sample     Ref.   OVL Glk GSL _SG  TVBP  TVH    CDI  DateL  DateR 
MDG.T51 AVE Zi_bc7_5         178  61 **   63   3,3   3,3    21  -1822  -1645 
MDG.T51 AVE bc7_ZLF_c5   178  58 *     64   3,2   3,0     19  -1822  -1645 
MDG.T51 AVE La_c1c2_5      178  47        48   1,6   1,5       7  -1822  -1645 
------------------------------------------------------------------
  Sample     Ref.   OVL Glk GSL _SG  TVBP  TVH    CDI  DateL  DateR 
MDG.T52 AVE MDG.T43 AVE        181  82 ***   0  14,6  17,6   133   -928   -748 
MDG.T52 AVE MDG.T03 AVE        181  63 ***   0   7,5   7,2       46   -928   -748 
MDG.T52 AVE MDG3-05 AVE        152  69 ***   0   6,1   7,5       44   -928   -748 
MDG.T52 AVE MDG5-03 AVE        181  61 **     0   4,1   5,2       29   -928   -748 
MDG.T52 AVE Zi_bc7_6                  181  58 *     73   3,6   4,2       26   -928   -748 
MDG.T52 AVE MDG.T05 AVE        119  69 ***   0   3,7   4,5       24   -928   -748 
MDG.T52 AVE MDG.T04 DEF AVE  70  65 **    0   3,6   3,6        16   -928   -748 
MDG.T52 AVE MDG.T35 AVE           91  60 *      0   2,8   2,6       12   -928   -748 
  Sample     Ref.   OVL Glk GSL _SG  TVBP  TVH    CDI  DateL  DateR 
MDG.T52 AVE Zi_bc7_5         181  58 *    73   3,6   4,2    26   -928   -748 
MDG.T52 AVE bc7_ZLF_c5   181  60 **   73   3,4   4,0    25   -928   -748 
MDG.T52 AVE La_c1c2_5      181  58 *     56   2,5   2,7    15   -928   -748 
------------------------------------------------------------------
  Sample     Ref.   OVL Glk GSL _SG  TVBP  TVH    CDI  DateL  DateR 
MDG.T53 AVE MDG.T06 AVE   259  75 ***   0  14,7  15,6    111  -1945  -1671 
MDG.T53 AVE ARG.T06 AVE   148  69 ***    0    7,8   8,1      55  -1945  -1671 
MDG.T53 AVE ARG10 AVE       220  64 ***    0    7,8   8,0      51  -1945  -1671 
MDG.T53 AVE Zi_bc7_6             275  61 ***  73    7,5   6,5      47  -1945  -1671 
MDG.T53 AVE MDG.T47 AVE   181  66 ***    0    5,3   5,5      35  -1945  -1671 
MDG.T53 AVE MDG.T48 AVE   125  72 ***    0    5,0   5,2      34  -1945  -1671 
MDG.T53 AVE MDG.T44 AVE   100  74 ***    0    3,4   4,1      24  -1945  -1671 
MDG.T53 AVE MDG5-01 AVE   153  68 ***    0    3,6   4,1      23  -1945  -1671 
MDG.T53 AVE MDG.T30 AVE    88  62 *         0    3,2   3,2      20  -1945  -1671 
  Sample     Ref.   OVL Glk GSL _SG  TVBP  TVH    CDI  DateL  DateR 
MDG.T53 AVE bc7_ZLF_c5    275  62 ***  76   7,9   6,8     50  -1945  -1671 
MDG.T53 AVE Zi_bc7_5          275  62 ***  74   7,5   6,5    47  -1945  -1671 
MDG.T53 AVE La_c1c2_5       275  58 **     55   5,7   5,1    31  -1945  -1671 
  Sample     Ref.   OVL Glk GSL _SG  TVBP  TVH    CDI  DateL  DateR 
MDG.T53 AVE DEF bc7_ZLF_c6   298  63 ***  77   8,8   7,7    58  -1968  -1671 
MDG.T53 AVE DEF Zi_bc7_6        298  62 ***  73   8,2   7,1    51  -1968  -1671 
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MDG.T53 AVE DEF La_c1c2_6      298  59 ***  61   7,1   5,7    38  -1968  -1671 
------------------------------------------------------------------
  Sample     Ref.   OVL Glk GSL _SG  TVBP  TVH    CDI  DateL  DateR 
MDG.T55 AVE MDG.T04 DEF AVE 206  80 ***   0  11,9  12,4    98  -1264  -1059 
MDG.T55 AVE Zi_bc7_6                    206  66 ***  72   6,6   6,3     44  -1264  -1059 
MDG.T55 AVE MDG3-02 AVE          149  60 **      0   3,1   3,6     18  -1264  -1059 
MDG.T55 AVE MDG.T07 AVE          206  52           0   2,0   1,5       9  -1264  -1059 
  Sample     Ref.   OVL Glk GSL _SG  TVBP  TVH    CDI  DateL  DateR 
MDG.T55 AVE bc7_ZLF_c5    206  66 ***   76   7,0   7,0    50  -1264  -1059 
MDG.T55 AVE Zi_bc7_5         206  66 ***   72   6,6   6,3    44  -1264  -1059 
MDG.T55 AVE La_c1c2_5       206  63 ***   66   4,8   5,6    33  -1264  -1059 
------------------------------------------------------------------
Sample Ref. OVL Glk GSL _SG TVBP TVH CDI DateL DateR
MDG.T58 AVE zi_ti_c2   206   63 ***   67  5,4  5,0  34   1751 1956
------------------------------------------------------------------
  Sample     Ref.   OVL Glk GSL _SG  TVBP  TVH    CDI  DateL  DateR 
MDG.T591 Zi_bc7_6        118  54      67   1,8   2,5    13   -916   -799 
MDG.T591 bc7_ZLF_c6   118  51      57   1,9   2,4    12   -916   -799 
MDG.T591 La_c1c2_6      118  46      41   1,7   1,8      8   -916   -799 
------------------------------------------------------------------
no clear result: 14C is needed
Sample Ref. OVL Glk GSL _SG TVBP TVH CDI DateL DateR
MDG.T61 AVE Zi_bc7_6      221  59 **    70  3,6  3,7  24  -4381 -4161
MDG.T61 AVE bc7_ZLF_c6 221  59 **    69  3,7  3,9  24  -4381 -4161
MDG.T61 AVE bc7_ZLF_c6 221  62 ***  71  3,3  3,7  23   -622 -402
MDG.T61 AVE Zi_bc7_6       221  57 *     64  3,7  3,8  23   503 723
MDG.T61 AVE bc7_ZLF_c6 221  61 ***  66  3,6  3,4  22   -3806 -3586
MDG.T61 AVE Zi_bc7_6       221  58 **   66  4,2  3,0  22   -4237 -4017
MDG.T61 AVE bc7_ZLF_c6 221  57 *      64  3,5  3,7  22   503 723
MDG.T61 AVE Zi_bc7_6       221  60 **    68  3,7  2,9  21   -6937 -6717
MDG.T61 AVE Zi_bc7_6       221  59 **    62  3,6  3,2  21   -4748 -4528
MDG.T61 AVE Zi_bc7_6       221  59 **    67  3,5  3,3  21   182 402
MDG.T61 AVE Zi_bc7_6       221  58 **    61  3,8  3,2  21   -2916 -2696
MDG.T61 AVE Zi_bc7_6       221  57 *      58  4,1  3,3  21   -7067 -6847
MDG.T61 AVE bc7_ZLF_c6 221  56 *      59  3,2  4,0  21   -509 -289
MDG.T61 AVE bc7_ZLF_c6 221  56 *      59  3,3  4,0  21   -6175 -5955
MDG.T61 AVE Zi_bc7_6      221  54         56  3,4  4,2  21   -6175 -5955
MDG.T61 AVE Zi_bc7_6      221  62 ***  63  3,4  3,1  20   -622 -402
MDG.T61 AVE bc7_ZLF_c6 221  59 **    67  3,3  3,1  20   -4748 -4528
MDG.T61 AVE Zi_bc7_6      221  58 *      61  3,6  3,0  20   506 726
MDG.T61 AVE bc7_ZLF_c6 221  57 *     60  3,9  3,1  20   -7067 -6847
MDG.T61 AVE bc7_ZLF_c6 221  57 *     58  3,9  3,2  20   -2916 -2696
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Sample Ref. OVL Glk GSL _SG TVBP TVH CDI DateL DateR
MDG.T61 AVE2 w-s Zi_bc7_6        202  58 *     63  3,9  4,0  24   522 723
MDG.T61 AVE2 w-s bc7_ZLF_c6   202  55       60  3,8  4,1  23   -6156 -5955
MDG.T61 AVE2 w-s Zi_bc7_6        202  60 **   66  4,1  3,0  22   -5355 -5154
MDG.T61 AVE2 w-s bc7_ZLF_c6   202  60 **   65  3,8  3,2  22   -3787 -3586
MDG.T61 AVE2 w-s bc7_ZLF_c6   202  58 **   64  3,4  3,9  22   522 723
MDG.T61 AVE2 w-s bc7_ZLF_c6   202  58 *     63  3,7  3,6  22   -2078 -1877
MDG.T61 AVE2 w-s bc7_ZLF_c6   202  57 *     69  3,5  3,6  22   -4362 -4161
MDG.T61 AVE2 w-s Zi_bc7_6        202  53        56  3,8  4,3  22   -6156 -5955
MDG.T61 AVE2 w-s Zi_bc7_6        202  63 *** 72  2,8  3,4  21   -3316 -3115
MDG.T61 AVE2 w-s bc7_ZLF_c6   202  60 **   60  4,0  3,0  21   -5355 -5154
MDG.T61 AVE2 w-s Zi_bc7_6        202  59 **   64  3,4  3,4  21   -3386 -3185
MDG.T61 AVE2 w-s bc7_ZLF_c6   202  58 *     61  4,2  2,8  21   -997 -796
MDG.T61 AVE2 w-s bc7_ZLF_c6   202  58 *     53  3,7  3,7  21   -4330 -4129
MDG.T61 AVE2 w-s Zi_bc7_6        202  57 *      62  3,5  3,4  21   -2078 -1877
MDG.T61 AVE2 w-s Zi_bc7_6        202  57 *      69  3,3  3,4  21   -4362 -4161
MDG.T61 AVE2 w-s Zi_bc7_6        202  57 *      55  3,7  3,7  21   -4330 -4129
MDG.T61 AVE2 w-s bc7_ZLF_c6  202  54          59  4,0  3,5  21   -360 -159
MDG.T61 AVE2 w-s bc7_ZLF_c6  202  61 ***   69  2,8  3,2  20   -603 -402
MDG.T61 AVE2 w-s bc7_ZLF_c6  202  61 ***   63  3,5  3,1  20   620 821
MDG.T61 AVE2 w-s Zi_bc7_6       202  59 **     60  3,8  3,0  20   -910 -709
------------------------------------------------------------------
Sample     Ref.   OVL Glk GSL _SG  TVBP  TVH    CDI  DateL  DateR 
MDG.T631 bc7_ZLF_c6   111  62 **   79   5,4   6,0    40  -1122  -1012 
MDG.T631 Zi_bc7_6        111  61 *     75   4,5   5,1    32  -1122  -1012 
MDG.T631 La_c1c2_6      111  62 **   70   3,8   4,3    27  -1122  -1012 
------------------------------------------------------------------
all together: the shortened series T64k gives the best fit over the last 7000 years (9th millennium BP 
results are statistically better, but not visually) – visual: also ok – more important: very good fit with 
your local series – DATED
MDG.T64 AVE Zi_bc7_6      91 61 *     75  3,4  3,3  23   -917 -827
MDG.T64 AVE bc7_ZLF_c6 91 62 **   67  2,6  2,2  15   -917 -827
MDG.T64 AVE La_c1c2_6    91 61 *     61  1,5  0,9    7   -917 -827
Sample Ref. OVL Glk GSL _SG TVBP TVH CDI DateL DateR
MDG.T64k Zi_bc7_6        78  62 *    78  4,6  3,9  30   -904 -827
MDG.T64k bc7_ZLF_c6   78  64 **  68  4,4  3,8  27   -904 -827
MDG.T64k La_c1c2_6      78  61 *    68  3,4  2,9  20   -904 -827
------------------------------------------------------------------
t65k – without first c. 10 rings
statistically no stable results  – probably 1223 ok, but not sure
  Sample     Ref.   OVL Glk GSL _SG  TVBP  TVH    CDI  DateL  DateR 
MDG.T65 AVE bc7_ZLF_c6    83  59           70   4,1   4,4    27   -720   -638 
MDG.T65 AVE bc7_ZLF_c6    83  69 ***    76   3,3   3,9    26  -4650  -4568 
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MDG.T65 AVE Zi_bc7_6          83  62 *       74   3,6   4,0    26  -3801  -3719 
MDG.T65 AVE Zi_bc7_6          83  69 ***    77   3,2   3,8    25  -4650  -4568 
MDG.T65 AVE bc7_ZLF_c6    83  60 *         72   3,1   4,4    25    145    227 
MDG.T65 AVE bc7_ZLF_c6    83  66 **       79   3,1   3,6    24  -3801  -3719 
MDG.T65 AVE bc7_ZLF_c6    83  65 **       79   3,3   3,2    24  -5049  -4967 
MDG.T65 AVE Zi_bc7_6         83  62 *          64   3,2   4,4    24   -720   -638 
MDG.T65 AVE zi_ti_c1            83  62 *         81   3,9   3,2    26   1141   1223 
MDG.T65 AVE bc7_ZLF_c6    83  58             82   3,8   2,7    23   1141   1223 
MDG.T65 AVE Zi_bc7_6          83  59 *         75   3,4   2,5    20   1141   1223 
  Sample     Ref.   OVL Glk GSL _SG  TVBP  TVH    CDI  DateL  DateR 
MDG.T65k bc7_ZLF_c6     73  70 ***  74   5,0   5,5    38  -4640  -4568 
MDG.T65k Zi_bc7_6          73  69 ***  75   4,7   5,4    37  -4640  -4568 
MDG.T65k Zi_bc7_6          73  63 *      73   3,6   4,9    29  -3791  -3719 
MDG.T65k zi_ti_c1            73  61 *       80   3,3   2,9    22   1151   1223 
MDG.T65k bc7_ZLF_c6     73  56         83   3,2   2,0    18   1151   1223 
MDG.T65k Zi_bc7_6          73  58         75   2,8   2,1    16   1151   1223 
------------------------------------------------------------------
  Sample     Ref.   OVL Glk GSL _SG  TVBP  TVH    CDI  DateL  DateR 
MDG.T661 bc7_ZLF_c6   232  67 ***  73   7,4   8,7    56  -1155   -924 
MDG.T661 Zi_bc7_6        232  65 ***  70   7,3   8,2    52  -1155   -924 
MDG.T661 La_c1c2_6      232  58 **    60   4,5   5,9    31  -1155   -924 
------------------------------------------------------------------
  Sample     Ref.   OVL Glk GSL _SG  TVBP  TVH    CDI  DateL  DateR 
MDG.T67 AVE bc7_ZLF_c6   179  72 ***  81   6,4   6,7    50  -1271  -1093 
MDG.T67 AVE Zi_bc7_6        179  69 ***  76   6,0   6,2    44  -1271  -1093 
MDG.T67 AVE La_c1c2_6      179  66 ***  57   5,5   5,4    33  -1271  -1093 
------------------------------------------------------------------
Sample     Ref.   OVL Glk GSL _SG  TVBP  TVH    CDI  DateL  DateR 
MDG.T74 AVE Zi_bc7_6        142  63 **  100   6,3   6,1    51   -999   -858 
MDG.T74 AVE bc7_ZLF_c6   142  59 *     71   6,7   5,8     41   -999   -858 
MDG.T74 AVE La_c1c2_6      142  57 *       0   5,6   4,3     28   -999   -858
------------------------------------------------------------------
  Sample     Ref.   OVL Glk GSL _SG  TVBP  TVH    CDI  DateL  DateR 
MDG.T771 bc7_ZLF_c6   198  62 ***  71   5,1   5,1    34  -1163   -966 
MDG.T771 Zi_bc7_6        198  63 ***  68   4,9   4,8    32  -1163   -966 
MDG.T771 La_c1c2_6      198  56         62   3,4   3,6    21  -1163   -966 
------------------------------------------------------------------
  Sample     Ref.   OVL Glk GSL _SG  TVBP  TVH    CDI  DateL  DateR 
MDG.T84 AVE Zi_bc7_6        193  58 *     63   5,6   5,8    34  -1250  -1058 
MDG.T84 AVE bc7_ZLF_c6   193  60 **   63   4,6   5,3    30  -1250  -1058 




  Sample     Ref.   OVL Glk GSL _SG  TVBP  TVH    CDI  DateL  DateR 
MDG.T86 AVE bc7_ZLF_c6   309  63 ***  69   5,0   4,2    30  -1985  -1677 
MDG.T86 AVE Zi_bc7_6        309  62 ***  66   4,6   3,6    27  -1985  -1677 
MDG.T86 AVE La_c1c2_6      309  56 *      56   3,8   4,1    22  -1985  -1677 
------------------------------------------------------------------
Sample     Ref.   OVL Glk GSL _SG  TVBP  TVH    CDI  DateL  DateR 
MDG.T90 AVE bc7_ZLF_c6   221  66 ***  81  10,4   9,1    72    302    522 
MDG.T90 AVE Zi_bc7_6        221  68 ***  78    9,9   9,1    69    302    522 
MDG.T90 AVE La_c1c2_6     221  65 ***     0    7,4   6,4    45    302    522
------------------------------------------------------------------
Sample     Ref.   OVL Glk GSL _SG  TVBP  TVH    CDI  DateL  DateR 
MDG.T92 AVE bc7_ZLF_c6   231  64 ***   81   8,1   9,0    62    169    399 
MDG.T92 AVE Zi_bc7_6         231  61 ***  74   7,6   8,3    54    169    399 
MDG.T92 AVE La_c1c2_6       231  64 ***    0   5,0   5,9    35    169    399
1 ring added in A.D. 390:
  Sample     Ref.   OVL Glk GSL _SG  TVBP  TVH    CDI  DateL  DateR 
MDG.T92 AVE corr bc7_ZLF_c6   232  68 ***  83   9,1   8,5    67    169    400 
MDG.T92 AVE corr Zi_bc7_6        232  65 ***  75   8,6   7,9    58    169    400 
MDG.T92 AVE corr La_c1c2_6      232  66 ***   0   5,5   5,6     37    169    400
------------------------------------------------------------------
  Sample     Ref.   OVL Glk GSL _SG  TVBP  TVH    CDI  DateL  DateR 
MDG.T93 AVE bc7_ZLF_c6   334  65 ***  80   9,8  10,0    72   -537   -204 
MDG.T93 AVE Zi_bc7_6        334  66 ***  70    8,7   8,4    58   -537   -204 
MDG.T93 AVE La_c1c2_6      334  64 ***  64    7,3   7,3    47   -537   -204 
------------------------------------------------------------------
 Sample     Ref.   OVL Glk GSL _SG  TVBP  TVH    CDI  DateL  DateR 
MDG.T94 AVE zi_hi_c3         169  61 **   71   3,9   4,6    28   1523   1691 
MDG.T94 AVE bc7_ZLF_c6   169  58 *    65   3,1   4,4    23   1523   1691 
MDG.T94 AVE Zi_bc7_6        169  57 *    62   3,0   4,7    23   1523   1691 
  Sample     Ref.   OVL Glk GSL _SG  TVBP  TVH    CDI  DateL  DateR 
MDG.T94k zi_hi_c3          144  63 ***  79   6,6   6,7    47   1548   1691 
MDG.T94k Zi_bc7_6         144  60 **   64   5,0   6,8    36   1548   1691 
MDG.T94k bc7_ZLF_c6   144  60 **    67   5,0   6,2    36   1548   1691 
MDG.T94k La_c1c2_6      144  60 **    59   3,4   3,8    22   1548   1691 
------------------------------------------------------------------
Sample     Ref.   OVL Glk GSL _SG  TVBP  TVH    CDI  DateL  DateR 
MDG.T95 AVE bc7_ZLF_c6   197  57 *    57   1,9   1,9    11  -1886  -1690 
MDG.T95 AVE Zi_bc7_6        197  55       52   1,9   1,8    10  -1886  -1690 
MDG.T95 AVE La_c1c2_6     197  58 *       0   1,0   1,4      7  -1886  -1690
------------------------------------------------------------------
  Sample     Ref.   OVL Glk GSL _SG  TVBP  TVH    CDI  DateL  DateR 
MDG.T98 AVE bc7_ZLF_c6   199  54      56   2,5   2,3    13  -1857  -1659 
MDG.T98 AVE Zi_bc7_6        199  52      52   2,7   2,4    13  -1857  -1659 
MDG.T98 AVE La_c1c2_6      199  48       0   1,5   1,1       6  -1857  -1659
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  Sample     Ref.   OVL Glk GSL _SG  TVBP  TVH    CDI  DateL  DateR 
MDG.T101 AVE bc7_ZLF_c6   130  68 ***  75   6,4   6,5    46  -1788  -1659 
MDG.T101 AVE Zi_bc7_6         130  64 ***  71   6,6   6,6    45  -1788  -1659 
MDG.T101 AVE La_c1c2_6       130  60 *       0   4,0   4,5     26  -1788  -1659
------------------------------------------------------------------
  Sample     Ref.   OVL Glk GSL _SG  TVBP  TVH    CDI  DateL  DateR 
MDG.T102 AVE Zi_bc7_6        228  71 ***  74   9,3   8,9    66  -1458  -1231 
MDG.T102 AVE bc7_ZLF_c6   228  69 ***  77   8,7   8,3    62  -1458  -1231 
MDG.T102 AVE La_c1c2_6      228  59 **    33   4,4   4,1    20  -1458  -1231 
------------------------------------------------------------------
  Sample     Ref.   OVL Glk GSL _SG  TVBP  TVH    CDI  DateL  DateR 
MDG1-06 AVE TRI06 AVE         216  68 ***    0   8,6   9,7    60    866   1117 
MDG1-06 AVE MDG1-15 AVE   105  68 ***    0   6,6   7,3    45    866   1117 
MDG1-06 AVE Zi_bc7_6             252  65 ***  69   5,8   6,8    42    866   1117 
MDG1-06 AVE MDG1-10 AVE   144  65 ***    0   6,3   7,3    39    866   1117 
MDG1-06 AVE MDG1-18 AVE   182  58 *        0   4,2   5,8    26    866   1117 
MDG1-06 AVE MDG1-13 AVE    96  58            0   4,8   4,7    20    866   1117 
MDG1-06 AVE TRI002MT          149  64 ***    0   3,4   3,9    19    866   1117 
MDG1-06 AVE MDG.T38 AVE   145  57 *        0   3,3   3,0    18    866   1117 
 
  Sample     Ref.   OVL Glk GSL _SG  TVBP  TVH    CDI  DateL  DateR  
MDG1-06 AVE Zi_bc7_5        252  64 ***  64   5,7   6,6    39     866   1117  
MDG1-06 AVE bc7_ZLF_c5   252  62 ***  63   5,4   6,0    36     866   1117  
MDG1-06 AVE Zi_bc7_5        252  58 **    57   4,1   4,6    25  -3724  -3473  
MDG1-06 AVE Zi_bc7_5        252  60 ***  59   3,6   3,8    22  -3165  -2914  
MDG1-06 AVE La_c1c2_5     252  58 **    56   3,7   3,9    22  -3075  -2824 
------------------------------------------------------------------
  Sample     Ref.   OVL Glk GSL _SG  TVBP  TVH    CDI  DateL  DateR 
MDG1-08 AVE Zi_bc7_6             177  69 ***  77   6,5   6,9    49    712    888 
MDG1-08 AVE MDG1-10 AVE    83  61 *         0   0,7   1,4      5    712    888 
------------------------------------------------------------------
  Sample     Ref.   OVL Glk GSL _SG  TVBP  TVH    CDI  DateL  DateR 
MDG1-09 AVE MDG.T20 AVE    98  72 ***    0   4,8   5,2    36   1080   1177 
MDG1-09 AVE MDG.T09 AVE    98  63 **      0   4,5   4,6    28   1080   1177 
MDG1-09 AVE TRI002MT           98  62 **      0   4,1   4,8    28   1080   1177 
MDG1-09 AVE MDG1-13 AVE    98  68 ***    0   3,5   4,0    25   1080   1177 
MDG1-09 AVE MDG1-18 AVE    97  62 **      0   3,3   4,5    24   1080   1177 
MDG1-09 AVE TRI06 AVE          57  61 *        0   3,4   5,4    21   1080   1177 
MDG1-09 AVE MDG1-15 AVE    53  63 *        0   3,0   5,0    20   1080   1177 
MDG1-09 AVE Zi_bc7_6              98  58 *      59   3,0   3,3    18   1080   1177 
MDG1-09 AVE MDG1-14 AVE    98  55           0   2,2   2,6    13   1080   1177 
 
  Sample     Ref.   OVL Glk GSL _SG  TVBP  TVH    CDI  DateL  DateR  
MDG1-09 AVE La_c1c2_5       98  61 *      65   4,2   4,9    29     835    932  
MDG1-09 AVE Zi_bc7_5         98  63 **    67   4,3   4,3    28  -4858  -4761  
MDG1-09 AVE bc7_ZLF_c5    98  61 *      61   3,9   3,8    24  -4858  -4761  
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MDG1-09 AVE La_c1c2_5       98  63 **   63   3,4   3,9     23   1065   1162  
MDG1-09 AVE bc7_ZLF_c5    98  61 *      61   3,8   3,9    23  -1785  -1688 
------------------------------------------------------------------
  Sample     Ref.   OVL Glk GSL _SG  TVBP  TVH    CDI  DateL  DateR 
MDG1-10 AVE MDG1-06 AVE   144  65 ***    0   6,3   7,3    39    806   1009 
MDG1-10 AVE Zi_bc7_6             204  57 *      66   3,5   4,1    23    806   1009 
MDG1-10 AVE TRI06 AVE         108  58 *        0   3,2   4,1    16    806   1009 
MDG1-10 AVE MDG1-18 AVE     74  64 **      0   1,8   2,6    10    806   1009 
MDG1-10 AVE MDG.T38 AVE   105  48           0   2,4   1,8      9    806   1009 
 
  Sample     Ref.   OVL Glk GSL _SG  TVBP  TVH    CDI  DateL  DateR  
MDG1-10 AVE bc7_ZLF_c5   204  61 ***   59   4,3   4,3    26  -4103  -3900  
MDG1-10 AVE Zi_bc7_5         204  60 **    57   4,6   3,6    24   -485   -282  
MDG1-10 AVE La_c1c2_5       204  59 **    58   3,5   4,5    24   1764   1967  
MDG1-10 AVE bc7_ZLF_c5    204  59 **    60   4,5   3,5    24   -485   -282  
MDG1-10 AVE Zi_bc7_5         204  63 ***  62   3,7   3,6    23  -3044  -2841  
------------------------------------------------------------------
  Sample     Ref.   OVL Glk GSL _SG  TVBP  TVH    CDI  DateL  DateR 
MDG1-12 AVE Zi_bc7_6             106  67 ***  77   6,9   6,8    49   1234   1339 
MDG1-12 AVE MDG1-14 AVE    36  68 *         0   2,7   3,5    15   1234   1339 
MDG1-12 AVE MDG.T09 AVE      6 100 **      0   0,9   3,3    13   1234   1339 
------------------------------------------------------------------
Sample     Ref.   OVL Glk GSL _SG  TVBP  TVH    CDI  DateL  DateR 
MDG1-13 AVE Zi_bc7_6              209  64 ***  83  11,8  11,7    86   1022   1230 
MDG1-13 AVE MDG1-15 AVE    111  72 ***     0    8,7   9,4    63   1022   1230 
MDG1-13 AVE MDG1-18 AVE    155  73 ***     0    8,4   9,9    61   1022   1230 
MDG1-13 AVE MDG.T20 AVE    194  70 ***     0    7,8   7,3    53   1022   1230 
MDG1-13 AVE TRI002MT           208  63 ***     0    7,7   7,8    49   1022   1230 
MDG1-13 AVE MDG1-14 AVE   151  64 ***      0    6,1   5,8    35   1022   1230 
MDG1-13 AVE TRI06 AVE         115  67 ***      0    6,0   5,4    31   1022   1230 
MDG1-13 AVE MDG.T11 AVE   114  66 ***     0     5,0   4,5    30   1022   1230 
MDG1-13 AVE MDG.T01 AVE   143  62 **       0     5,3   5,0    28   1022   1230 
 
  Sample     Ref.   OVL Glk GSL _SG  TVBP  TVH    CDI  DateL  DateR  
MDG1-13 AVE Zi_bc7_5        209  65 ***  66  11,7  11,6    76   1022   1230  
MDG1-13 AVE bc7_ZLF_c5   209  65 ***  66  11,6  11,2    75   1022   1230  
MDG1-13 AVE bc7_ZLF_c5   209  62 ***  60    5,9   6,1     37  -6662  -6454  
MDG1-13 AVE Zi_bc7_5        209  59 **    60    6,3   6,2     37  -6662  -6454  
MDG1-13 AVE La_c1c2_5      209  61 **    64    5,9   5,9     36   1022   1230  
------------------------------------------------------------------
  Sample     Ref.   OVL Glk GSL _SG  TVBP  TVH    CDI  DateL  DateR 
MDG1-14 AVE Zi_bc7_6             190  68 ***  81   6,7   7,1    52   1080   1269 
MDG1-14 AVE MDG1-18 AVE     97  75 ***    0   5,3   6,7    36   1080   1269 
MDG1-14 AVE MDG1-13 AVE   151  64 ***    0   6,1   5,8    35   1080   1269 
MDG1-14 AVE MDG.T09 AVE   160  61 **     0   5,5   5,8    32   1080   1269 
MDG1-14 AVE MDG.T11 AVE   124  67 ***   0   3,8   4,7    28   1080   1269 
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MDG1-14 AVE MDG.T01 AVE    182  57 *       0   5,2   4,0    26   1080   1269 
MDG1-14 AVE TRI002MT           150  62 **     0   4,0   3,5    21   1080   1269 
MDG1-14 AVE MDG.T20 AVE    140  65 ***   0   3,5   3,0    19   1080   1269 
MDG1-14 AVE MDG1-12 AVE     36  68 *        0   2,7   3,5    15   1080   1269 
 
  Sample     Ref.   OVL Glk GSL _SG  TVBP  TVH    CDI  DateL  DateR  
MDG1-14 AVE Zi_bc7_5         190  67 ***   71   6,5   6,9    46   1080   1269  
MDG1-14 AVE bc7_ZLF_c5   190  67 ***    71   6,6   6,7    46   1080   1269  
MDG1-14 AVE Zi_bc7_5        190  59 **      62   4,9   4,8    29  -6932  -6743  
MDG1-14 AVE La_c1c2_5     190  63 ***     60   4,3   3,6    24   1080   1269  
MDG1-14 AVE La_c1c2_5     190  63 ***     61   3,2   4,4    23   -863   -674 
------------------------------------------------------------------
  Sample     Ref.   OVL Glk GSL _SG  TVBP  TVH    CDI  DateL  DateR 
MDG1-15 AVE Zi_bc7_6             120  67 ***  88   9,7   9,7    75   1013   1132 
MDG1-15 AVE MDG1-13 AVE   111  72 ***    0   8,7   9,4    63   1013   1132 
MDG1-15 AVE MDG1-18 AVE   120  68 ***    0   8,1   9,0    58   1013   1132 
MDG1-15 AVE MDG1-06 AVE   105  68 ***    0   6,6   7,3    45   1013   1132 
MDG1-15 AVE TRI06 AVE         120  64 ***    0   5,9   6,3    39   1013   1132 
MDG1-15 AVE MDG.T20 AVE   107  63 **      0   5,5   6,0    34   1013   1132 
MDG1-15 AVE TRI002MT           120  65 ***   0   4,7   5,5    33   1013   1132 
MDG1-15 AVE MDG.T38 AVE     37  76 ***    0   5,0   3,9    24   1013   1132 
MDG1-15 AVE MDG1-09 AVE     53  63 *        0   3,0   5,0    20   1013   1132 
  Sample     Ref.   OVL Glk GSL _SG  TVBP  TVH    CDI  DateL  DateR  
MDG1-15 AVE Zi_bc7_5        120  68 ***  66   9,4   9,2    62    1013   1132  
MDG1-15 AVE bc7_ZLF_c5   120  66 ***  67   9,1   8,9    60    1013   1132  
MDG1-15 AVE bc7_ZLF_c5   120  69 ***  66   4,5   3,9    29     142    261  
MDG1-15 AVE La_c1c2_5      120  71 ***  74   3,9   3,9    28   -1698  -1579  
MDG1-15 AVE La_c1c2_5      120  62 **    61   4,4   4,8    28   -3021  -2902 
------------------------------------------------------------------
  Sample     Ref.   OVL Glk GSL _SG  TVBP  TVH    CDI  DateL  DateR 
MDG1-18 AVE Zi_bc7_6             241  71 ***  90  12,5  13,1   103    936   1176 
MDG1-18 AVE MDG1-13 AVE   155  73 ***   0     8,4   9,9      61    936   1176 
MDG1-18 AVE MDG1-15 AVE   120  68 ***   0     8,1   9,0      58    936   1176 
MDG1-18 AVE MDG.T20 AVE   151  64 ***   0     7,2   6,3      39    936   1176 
MDG1-18 AVE MDG1-14 AVE     97  75 ***   0     5,3   6,7      36    936   1176 
MDG1-18 AVE TRI002MT          208  63 ***   0      5,1  6,4      34    936   1176 
MDG1-18 AVE MDG1-06 AVE   182  58 *      0      4,2   5,8      26    936   1176 
MDG1-18 AVE MDG1-09 AVE     97  62 **    0      3,3   4,5      24    936   1176 
MDG1-18 AVE TRI06 AVE         201  61 ***   0     3,2   4,2      21    936   1176 
 
  Sample     Ref.   OVL Glk GSL _SG  TVBP  TVH    CDI  DateL  DateR  
MDG1-18 AVE bc7_ZLF_c5    241  71 ***   72  12,3  12,6    89     936   1176  
MDG1-18 AVE Zi_bc7_5         241  71 ***   71  12,4  12,6    88     936   1176  
MDG1-18 AVE La_c1c2_5       241  64 ***   64   6,9   7,8     47     936   1176  
MDG1-18 AVE bc7_ZLF_c5    241  60 **     60   5,4   3,8     28  -6058  -5818 
Annexe A 
352
  Sample     Ref.   OVL Glk GSL _SG  TVBP  TVH    CDI  DateL  DateR 
MDG1-20 AVE MDG.T39 AVE DEF 109  60 *      0   5,1   5,5    32    250    358 
MDG1-20 AVE MDG2-08 AVE            3 100 *       0   5,4   4,4    29    249    357 
MDG1-20 AVE MDG2-01 AVE           97  66 ***   0   3,6   3,9    24    250    358 
MDG1-20 AVE Zi_bc7_6                   109  58 *     65   3,2   2,9    19    250    358 
MDG1-20 AVE MDG2-06 AVE         102  62 *      0   2,7   3,0    17    250    358 
MDG1-20 AVE MOTT05 AVE          109  55         0   2,4   2,1    12    250    358 
MDG1-20 AVE MOTT04 AVE            97  52         0   2,5   1,9    11    250    358 
MDG1-20 AVE MDG.T37 AVE          56  62 *      0   2,3   2,1    10    250    358 
  Sample     Ref.   OVL Glk GSL _SG  TVBP  TVH    CDI  DateL  DateR 
MDG1-20_i bc7_ZLF_c5   109   58  *      59   3,4   3,3    20    250    358 
MDG1-20_i Zi_bc7_5        109   60  *      59   3,2   2,9    18    250    358 
MDG1-20_i La_c1c2_5      109   64  **    65   2,1   2,5    15    250    358 
------------------------------------------------------------------
  Sample     Ref.   OVL Glk GSL _SG  TVBP  TVH    CDI  DateL  DateR 
MDG2-01 AVE MDG.T39 AVE DEF  113   65 ***      0   6,6   7,4    46    262    374 
MDG2-01 AVE Zi_bc7_6                     113   65 ***    78   6,5   6,0    45    262    374 
MDG2-01 AVE MDG2-06 AVE            90    69 ***      0   5,6   4,9    33    262    374 
MDG2-01 AVE MDG.T37 AVE            72    69 ***      0   5,0   4,6    28    262    374 
MDG2-01 AVE MDG1-20 AVE            97    66 ***      0   3,6   3,9    24    262    374 
MDG2-01 AVE MOTT05 AVE           113    55             0   3,8   3,0    19    262    374 
MDG2-01 AVE MOTT04 AVE             85    48             0   3,8   2,7    13    262    374 
  Sample     Ref.   OVL Glk GSL _SG  TVBP  TVH    CDI  DateL  DateR 
MDG2-01_i bc7_ZLF_c5   113   67  ***   64   6,5   6,2    42    262    374 
MDG2-01_i Zi_bc7_5        113   66  ***   67   6,5   6,2    42    262    374 
MDG2-01_i La_c1c2_5      113   63  **     59   4,6   4,0    26    262    374 
------------------------------------------------------------------




Sample Ref. OVL Glk GSL _SG TVBP TVH CDI DateL DateR
MDG2-04 AVE bc7_ZLF_c6  88  72 ***  74  5,8  5,7  42  -305 -218
MDG2-04 AVE Zi_bc7_6       88  65 **    81  5,4  5,5  40  -305 -218
------------------------------------------------------------------
  Sample     Ref.   OVL Glk GSL _SG  TVBP  TVH    CDI  DateL  DateR 
MDG2-06 AVE Zi_bc7_6                      252  66 ***       81   9,2   9,0    67    100    351 
MDG2-06 AVE MDG.T39 AVE DEF  228  68 ***         0  10,3   9,8    66    100    351 
MDG2-06 AVE MDG.T41 AVE           156  67 ***         0   7,4   8,2    46    100    351 
MDG2-06 AVE MOTT05 AVE             231  61 ***         0   7,0   7,5    42    100    351 
MDG2-06 AVE MDG2-08 AVE           152  64 ***         0   7,1   6,1    38    100    351 
MDG2-06 AVE MDG2-01 AVE             90  69 ***         0   5,6   4,9    33    100    351 
MDG2-06 AVE MOTT04 AVE            145  58 *             0   5,2   5,6    31    100    351 
MDG2-06 AVE MDG.T37 AVE            49  66 *              0   4,0   3,4    17    100    351 
MDG2-06 AVE MDG1-20 AVE          102  62 *              0   2,7   3,0    17    100    351 
------------------------------------------------------------------
  Sample     Ref.   OVL Glk GSL _SG  TVBP  TVH    CDI  DateL  DateR 
MDG2-08 AVE Zi_bc7_6                   200  63 ***  75   6,2   5,9    42     52    251 
MDG2-08 AVE MDG2-06 AVE         152  64 ***   0   7,1   6,1    38     52    251 
MDG2-08 AVE MDG1-20 AVE            3 100 *       0   5,4   4,4    29     53    252 
MDG2-08 AVE MDG.T39 AVE DEF 128  63 **    0   5,7   5,0    29     52    251 
MDG2-08 AVE MDG.T41 AVE          200  60 **    0   4,3   4,9    28     52    251 
MDG2-08 AVE MOTT05 AVE           131  68 ***   0   5,0   4,2    27     52    251 
------------------------------------------------------------------ 
  Sample     Ref.   OVL Glk GSL _SG  TVBP  TVH    CDI  DateL  DateR  
MDG3-01 AVE Zi_bc7_6   249  56 *    54   1,5   2,5    11  -1273  -1025  
MDG3-01 AVE Zi_bc7_6   249  44      43   1,8   2,6     10  -1272  -1024  
MDG3-01 AVE Zi_bc7_6   249  50      54   0,9   2,1       8  -1283  -1035 
------------------------------------------------------------------ 
  Sample     Ref.   OVL Glk GSL _SG  TVBP  TVH    CDI  DateL  DateR  
MDG3-02 AVE Zi_bc7_6   205  54      60   3,3   4,2    22  -1207  -1003  
MDG3-02 AVE Zi_bc7_6   205  40      36   2,4   3,0    10  -1206  -1002  
MDG3-02 AVE Zi_bc7_6   205  49      47   0,4   1,7      5  -1208  -1004  
  Sample     Ref.   OVL Glk GSL _SG  TVBP  TVH    CDI  DateL  DateR 
MDG3-02 AVE MDG.T04 DEF AVE 205  65 ***   0   7,3   7,7    49  -1207  -1003 
MDG3-02 AVE Zi_bc7_6                    205  54        60   3,3   4,2    22  -1207  -1003 
MDG3-02 AVE MDG.T55 AVE          149  60 **     0   3,1   3,6    18  -1207  -1003 
MDG3-02 AVE MDG3-02 AVE          204  41          0   2,3   4,8    14  -1208  -1004 
MDG3-02 AVE MDG3-02 AVE          204  41          0   2,3   4,8    14  -1206  -1002 
MDG3-02 AVE MDG.T07 AVE          205  50          0   2,9   2,1    13  -1207  -1003 
MDG3-02 AVE MDG.T04 DEF AVE 205  44          0   2,3   3,3    12  -1206  -1002 
MDG3-02 AVE MDG3-02 AVE          195  50          0   2,2   2,1    11  -1217  -1013 




  Sample     Ref.   OVL Glk GSL _SG  TVBP  TVH    CDI  DateL  DateR  
MDG3-03 AVE Zi_bc7_6   180  55      57   2,2   3,1    15  -1269  -1090  
MDG3-03 AVE Zi_bc7_6   180  47      44   1,5   1,8     8   -1270  -1091  
MDG3-03 AVE Zi_bc7_6   180  46      45   0,6   1,6     5   -1268  -1089 
  Sample     Ref.   OVL Glk GSL _SG  TVBP  TVH    CDI  DateL  DateR  
MDG3-03k Zi_bc7_6   143  53      57   1,8   3,0    13  -1267  -1125  
MDG3-03k Zi_bc7_6   143  46      46   1,7   2,5    10  -1268  -1126  
MDG3-03k Zi_bc7_6   143  46      45   1,0   1,6      6  -1266  -1124 
------------------------------------------------------------------ 
Averaging MDG3.01/02/03 together gives much better statistics:
 
  Sample     Ref.   OVL Glk GSL _SG  TVBP  TVH    CDI  DateL  DateR  
MDG3-01/02/03 Zi_bc7_6   271  59 **   64   3,4   4,5    24  -1273  -1003  
MDG3-01/02/03 Zi_bc7_6   271  40      40   2,8   3,5      13  -1272  -1002  
MDG3-01/02/03 Zi_bc7_6   271  50      49   0,3   1,8        5  -1274  -1004  
MDG3-01/02/03 Zi_bc7_6   271  47      49   1,0   1,2        5  -1283  -1013  
MDG3-01/02/03 Zi_bc7_6   271  51      42   0,7   1,1         4  -1263   -993  
------------------------------------------------------------------
  Sample     Ref.   OVL Glk GSL _SG  TVBP  TVH    CDI  DateL  DateR 
MDG3-05 AVE MDG.T52 AVE         152  69 ***   0   6,1   7,5    44  -1008   -777 
MDG3-05 AVE MDG.T04 DEF AVE 150  69 ***   0   6,7   7,8    43  -1008   -777 
MDG3-05 AVE MDG.T03 AVE         232  62 ***   0   5,6   6,4    37  -1008   -777 
MDG3-05 AVE Zi_bc7_6                    232  59 **   80   4,9   5,6    37  -1008   -777 
MDG3-05 AVE MDG.T43 AVE         162  65 ***   0   5,4   5,9    33  -1008   -777 
MDG3-05 AVE MDG.T05 AVE         199  58 *       0   3,1   4,9    21  -1008   -777 
MDG3-05 AVE MDG5-03 AVE         184  56          0   2,6   2,0    12  -1008   -777 
  Sample     Ref.   OVL Glk GSL _SG  TVBP  TVH    CDI  DateL  DateR 
MDG3-05 AVE Zi_bc7_5         232  59 **   80   4,9   5,6    37  -1008   -777 
MDG3-05 AVE bc7_ZLF_c5   232  57 *    71   4,3   4,9      29  -1008   -777 
MDG3-05 AVE La_c1c2_5      232  55      53   3,1   3,5       18  -1008   -777  
------------------------------------------------------------------
average of mdg3‐06 and 07: due to wiggle matching results of the 14C dates the end should be expected 
between c. 890 and 790 BC: best fit with EACC‐Pinus cembra at ‐796 BC (figure) – HOWEVER no good 
overlap with the local series – so, no sure date 
‐920 BC : good overlap with local series, but outside of the wiggle matching result and no statistical overlap 
with EACC
Sample Ref. OVL Glk GSL _SG TVBP TVH CDI DateL DateR
MDG3-06 AVE Zi_bc7_6      92  66 **  58  2,2  2,9  16   -887 -796
MDG3-06 AVE bc7_ZLF_c6 92  62 *    64  2,0  2,6  14   -887 -796




Sample Ref. OVL Glk GSL _SG TVBP TVH CDI DateL DateR
MDG3-07 AVE Zi_bc7_6       73  65 **  67  2,3  2,7  16   -869 -797
Sample Ref. OVL Glk GSL _SG TVBP TVH CDI DateL DateR
MDG3-06/07 Zi_bc7_6           92  69 *** 63  2,3  3,2  18   -887 -796
MDG3-06/07 bc7_ZLF_c6      92  60 *     68  1,5  2,4  12   -887 -796
------------------------------------------------------------------
mdg3-06,07:
14C-dates are more secure than dendro-dates : two independent dates, both with the same results, on 
the other hand the series are relatively short – maybe too short for a dendro-date at the moment. 
-920: the correlation with the local series is not stable. 
  Sample     Ref.  PosL  PosR   OVL Glk GSL _SG S_G SSG SSi RSi  %CC    TV  TVBP  TVH    CDI  DateL  DateR 
MDG3-06 AVE MDG 3      268   359    92  58          65   0   0  34  52   49   5,3   3,4   3,8    22     -1011   -920 
MDG3-06 AVE MDG 3      550   641    76  57        100   0   0   1   1    -22   1,9   4,1   2,7    18       -729   -638 
MDG3-06 AVE MDG 3      510   601    92  60 *     100   0   0   1   1    -22   2,2   2,7   2,8    17       -769   -678 
MDG3-06 AVE MDG 3       91   182     92  69 ***   67   0   0  12  18    35   3,5   2,5   1,9    15   -1188  -1097 
MDG3-06 AVE MDG 3      207   298    92  67 ***   62   0   0  34  55      0   0,0   2,1   2,2    14     -1072   -981 
  Sample     Ref.  PosL  PosR   OVL Glk GSL _SG S_G SSG SSi RSi  %CC    TV  TVBP  TVH    CDI  DateL  DateR 
MDG3-06 AVE MDG 3      268   359    92  62 *       0   0   0   0   0   16   1,5   3,1   4,1    22    -1011   -920 
MDG3-06 AVE MDG 3      311   402    92  63 **     0   0   0   0   0   -4   0,3   2,9   2,5     17      -968   -877 
MDG3-06 AVE MDG 3      550   641    86  59 *       0   0   0   0   0  -36   3,6   3,0   2,8    17      -729   -638 
MDG3-06 AVE MDG 3       91   182     92  69 ***   0   0   0   0   0  -12   1,2   2,5   2,2    16   -1188  -1097 
MDG3-06 AVE MDG 3      461   552    92  61 *       0   0   0   0   0  -21   2,0   2,1   2,8    15      -818   -727 
  Sample     Ref.  PosL  PosR   OVL Glk GSL _SG S_G SSG SSi RSi  %CC    TV  TVBP  TVH    CDI  DateL  DateR 
MDG3-07 AVE MDG 3      479   551    73  64 **    0   0   0   0   0   -22    1,9   3,7   2,9    21      -800   -728 
MDG3-07 AVE MDG 3        1    73       73  60 *      0   0   0   0   0   -79  10,9   3,0   3,6    20   -1278  -1206 
MDG3-07 AVE MDG 3      405   477    73  68 **    0   0   0   0   0    -5     0,4   2,4   2,8    17      -874   -802 
MDG3-07 AVE MDG 3      387   459    73  37         0   0   0   0   0   -56    5,7   4,5   4,6    17      -892   -820 




Sample     Ref.  PosL  PosR   OVL Glk GSL _SG S_G SSG SSi RSi  %CC    TV  TVBP  TVH    CDI  DateL  DateR 
MDG3-07 AVE MDG 3      479   551    73  65 **    0   0   0   0   0     5   0,4   4,1   3,0    23      -800   -728 
MDG3-07 AVE MDG 3      424   496    73  62 *      0   0   0   0   0  -10   0,9   4,2   2,7    22      -855   -783 
MDG3-07 AVE MDG 3        1    73       73  58         0   0   0   0   0  -75   9,5   3,3   4,0    21   -1278  -1206 
MDG3-07 AVE MDG 3      158   230    73  58         0   0   0   0   0   44   4,2   3,3   2,9    18    -1121  -1049 
MDG3-07 AVE MDG 3      299   371    73  63 *      0   0   0   0   0  -55   5,6   3,2   2,1    17      -980   -908 
  Sample     Ref.  PosL  PosR   OVL Glk GSL _SG S_G SSG SSi RSi  %CC    TV  TVBP  TVH    CDI  DateL  DateR 
MDG3-07_3-08 MDG 3      268   359    92  59 *     73   0   0  38  52   17   1,7   3,7   4,6    28    -1011   -920 
MDG3-07_3-08 MDG 3       37   128     92  64 **     0   0   0   0   0     62   7,6   3,0   2,8    19    -1242  -1151 
MDG3-07_3-08 MDG 3      461   552    92  66 **     0   0   0   0   0    -29   2,8   2,2   3,3    18      -818   -727 
MDG3-07_3-08 MDG 3      229   320    92  59 *     62   0   0  38  61   32   3,2   2,8   2,7    17     -1050   -959 
MDG3-07_3-08 MDG 3        3    94       92  67 ***   0   0   0   0   0      -5   0,5   2,0   2,5    15    -1276  -1185 
  Sample     Ref.  PosL  PosR   OVL Glk GSL _SG S_G SSG SSi RSi  %CC    TV  TVBP  TVH    CDI  DateL  DateR 
MDG3-07_3-08 MDG 3      268   359    92  69 ***   0   0   0   0   0  -17   1,7   3,9   5,3    32    -1011   -920 
MDG3-07_3-08 MDG 3      461   552    92  65 **     0   0   0   0   0  -21   2,1   3,2   3,1    20      -818   -727 
MDG3-07_3-08 MDG 3       37   128     92  63 **     0   0   0   0   0   56   6,4   3,2   2,8    19    -1242  -1151 
MDG3-07_3-08 MDG 3      277   368    92  61 *       0   0   0   0   0  -56   6,4   3,4   1,9    16     -1002   -911 
MDG3-07_3-08 MDG 3      229   320    92  60 *       0   0   0   0   0   32   3,2   2,8   2,7    16     -1050   -959 
------------------------------------------------------------------
  Sample     Ref.   OVL Glk GSL _SG  TVBP  TVH    CDI  DateL  DateR 
MDG5-01 AVE MDG.T48 AVE   163  79 ***   0  14,5  12,4   106  -1823  -1603 
MDG5-01 AVE MDG.T30 AVE     88  78 ***   0  10,5  11,4     86  -1823  -1603 
MDG5-01 AVE MDG.T44 AVE   159  78 ***   0   9,6  11,1      80  -1823  -1603 
MDG5-01 AVE MDG.T47 AVE   157  75 ***   0   7,8   8,0       56  -1823  -1603 
MDG5-01 AVE MDG.T34 AVE   102  68 ***   0   7,6   6,7       48  -1823  -1603 
MDG5-01 AVE MDG.T45 AVE   204  68 ***   0   5,4   7,2       41  -1823  -1603 
MDG5-01 AVE Zi_bc7_6             221  64 ***  70   6,0   6,0      40  -1823  -1603 
MDG5-01 AVE MDG.T32 AVE   197  66 ***   0   4,9   6,5       37  -1823  -1603 
MDG5-01 AVE ARG.T01 AVE    121  67 ***   0   4,8   4,8       28  -1823  -1603 
  Sample     Ref.   OVL Glk GSL _SG  TVBP  TVH    CDI  DateL  DateR 
MDG5-01 AVE DEF Zi_bc7_6        221  64 ***  74   6,1   6,0    42  -1823  -1603 
MDG5-01 AVE DEF bc7_ZLF_c6   221  63 ***  72   5,6   5,4    37  -1823  -1603 
MDG5-01 AVE DEF La_c1c2_6      221  55         57   2,6   3,0    16  -1823  -1603 
------------------------------------------------------------------
MDG5-02: 
there is a fine similar sequenze in the mdg5-03 series - due to that it could be -769 BC (just inside of 
the 2 sigma 14C result) – but for this date there is no confirmation from EACC
No significant result for this series
------------------------------------------------------------------
  Sample     Ref.   OVL Glk GSL _SG  TVBP  TVH    CDI  DateL  DateR 
MDG5-03 AVE MDG.T43 AVE   225  68 ***    0   6,0   7,3    45   -960   -644 
MDG5-03 AVE MDG.T52 AVE   181  61 **      0   4,1   5,2    29   -960   -644 
357
Annexe A 
MDG5-03 AVE Zi_bc7_6              317  60 ***  68   3,2   3,7    22   -960   -644 
MDG5-03 AVE MDG.T05 AVE   151  65 ***    0    3,1   3,3    18   -960   -644 
MDG5-03 AVE MDG.T03 AVE   306  57 **      0    2,7   2,9    16   -960   -644 
------------------------------------------------------------------
mdg5-04: within the given time window (-1150 to -950 BC) there is no real satisfying crossdating 
result, best results are for a endyear -1069 (both EACC larch and stone pine chronologies) – 
however, with the local series there is no confirmation for that date – no sure dating
Sample     Ref.   OVL Glk GSL _SG  TVBP  TVH    CDI  DateL  DateR 
MDG5-04H AVE-0 Zi_bc7_6         74  66 **     78   2,9   2,7    20  -1096  -1023 
MDG5-04H AVE-0 La_c1c2_6     74  65 **     64   3,5   2,6    20  -1142  -1069 
MDG5-04H AVE-0 bc7_ZLF_c6  74  64 **     65   3,7   2,6    20  -1142  -1069 
MDG5-04H AVE-0 bc7_ZLF_c6    74  72 ***  74   2,7   2,5    19  -1096  -1023 
MDG5-04H AVE-0 bc7_ZLF_c6    74  60 *      72   2,7   3,2    19  -1204  -1131 
MDG5-04H AVE-0 Zi_bc7_6        74  61 *      64   3,3   2,5    18  -1142  -1069 
MDG5-04H AVE-0 bc7_ZLF_c6    74  60 *      69   3,3   1,9    17  -1158  -1085 
MDG5-04H AVE-0 bc7_ZLF_c6    74  57         61   2,9   2,9    17  -1059   -986 
------------------------------------------------------------------
  Sample     Ref.   OVL Glk GSL _SG  TVBP  TVH    CDI  DateL  DateR 
MOTT01 AVE2 Zi_bc7_6             178  67 ***   80   5,2   5,2    38  -2055  -1878 
MOTT01 AVE2 Zi_bc7_6              178  47         35   2,8   3,4    13  -2056  -1879 
MOTT01 AVE2 MOTT01 AVE2   177  41           0   1,1   3,9    10  -2056  -1879 
MOTT01 AVE2 MOTT01 AVE2   177  41           0   1,1   3,9    10  -2054  -1877 
MOTT01 AVE2 MDG.T06 AVE   101  62 **       0   1,2   1,9     8  -2045  -1868 
MOTT01 AVE2 MDG.T53 AVE     67  49            0   2,3   2,2     7  -2056  -1879 
MOTT01 AVE2 ARG10 AVE         59  55            0   1,6   1,0     4  -2045  -1868 
MOTT01 AVE2 MDG.T53 AVE    58  54             0   1,3   1,0     4  -2065  -1888 
MOTT01 AVE2 Zi_bc7_6            178  51           51   1,1   0,6     4  -2065  -1888 
------------------------------------------------------------------
Sample     Ref.   OVL Glk GSL _SG  TVBP  TVH    CDI  DateL  DateR 
MOTT02 AVE DEF MontBl 400AD c1        127  65 ***  67   3,6   4,6   27    158    284 
MOTT02 AVE DEF MOTT05 AVE              127  61 **     0   4,3   4,5    27    158    284 
MOTT02 AVE DEF MDG.T07 AVE            127  58 *       0   4,2   4,3    25  -1195  -1069 
MOTT02 AVE DEF MDG2-06 AVE            127  65 ***   0   3,1   4,2    24    158    284 
MOTT02 AVE DEF MOTT02 AVE DEF     114  65 ***   0   4,4   3,3    24    145    271 
MOTT02 AVE DEF MOTT02 AVE DEF     114  65 ***   0   4,4   3,3    24    171    297 
MOTT02 AVE DEF MDG.T39 AVE DEF   127  58 *        0   3,8   4,1    23    158    284 
MOTT02 AVE DEF MDG.T38 AVE            111  65 ***   0   3,3   3,6    21    939   1065 
MOTT02 AVE DEF MontBl 1300AD c1      127  60 **   67   3,6   3,0    21   1175   1301 
MOTT02 AVE DEF Zi_bc7_6                       127  63 **   63   3,2   3,3    20    158    284 
------------------------------------------------------------------
  Sample     Ref.   OVL Glk GSL _SG  TVBP  TVH    CDI  DateL  DateR 
MOTT04 AVE MOTT05 AVE           145  69 ***   0   8,6  10,2    64    202    346 
MOTT04 AVE MDG.T39 AVE DEF 145  65 ***   0   5,6   6,4     39    202    346 
MOTT04 AVE Zi_bc7_6                    145  61 **   62   5,9   5,7     36    202    346 
MOTT04 AVE MDG2-06 AVE          145  58 *       0   5,2   5,6     31    202    346 
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MOTT04 AVE MDG2-01 AVE            85  48          0   3,8   2,7     13    202    346 
MOTT04 AVE MDG.T37 AVE           44  69 **     0   2,3   2,1     11    202    346 
MOTT04 AVE MDG1-20 AVE           97  52          0   2,5   1,9     11    202    346 
  Sample     Ref.   OVL Glk GSL _SG  TVBP  TVH    CDI  DateL  DateR 
MOTT04 AVE bc7_ZLF_c5   145  62 **   76   6,2   5,6    41    202    346 
MOTT04 AVE Zi_bc7_5        145  60 **   65   6,0   5,8    37    202    346 
MOTT04 AVE La_c1c2_5      145  58 *    66   4,0   3,2     23    202    346 
------------------------------------------------------------------
  Sample     Ref.   OVL Glk GSL _SG  TVBP  TVH    CDI  DateL  DateR 
MOTT05 AVE Zi_bc7_6                    274  64 ***  79  10,2   8,7    68    121    394 
MOTT05 AVE MOTT04 AVE           145  69 ***   0    8,6  10,2    64    121    394 
MOTT05 AVE MDG.T39 AVE DEF 271  63 ***   0    7,5   6,9     45    121    394 
MOTT05 AVE MDG2-06 AVE          231  61 ***   0    7,0   7,5     42    121    394 
MOTT05 AVE MDG2-08 AVE          131  68 ***   0    5,0   4,2     27    121    394 
MOTT05 AVE MDG2-01 AVE          113  55          0    3,8   3,0     19    121    394 
MOTT05 AVE MDG.T37 AVE            92  61 *       0    3,7   2,8     17    121    394 
 
 Sample     Ref.   OVL Glk GSL _SG  TVBP  TVH    CDI  DateL  DateR 
MOTT05 AVE Zi_bc7_5         274  64 ***  79  10,2   8,8    68    121    394 
MOTT05 AVE bc7_ZLF_c5   274  63 ***   77   8,2   7,1     54    121    394 
MOTT05 AVE La_c1c2_5      274  53          58   3,2   3,5     19    121    394 
------------------------------------------------------------------
comparison average mot08/09(=mot08 ave‐0) – EACC 2010
-654 (including a year 0) is the best match result with the EACC for the whole first millennium BC: 
 
Sample             Ref.            OVL Glk GSL _SG TVBP TVH CDI DateL DateR  
MOTT08/09  bc7_ZLF_c6   203  58 **   62   4,8   4,8    29   -856   -654  
MOTT08/09  La_c1c2_6      203  58 **   57   4,6   4,2    25   -856   -654  
MOTT08/09  Zi_bc7_6        203  55        61   3,1   3,6    19   -856   -654  
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The mot0809 does not include the beginning of mot09. Here results with a chronology averaged 
from several spruce (and a little bit silver fir) chronologies : 
 
Sample         Ref.                                       OVL Glk  GSL  TVBP  TVH    CDI  DateL  DateR  
MOTT08/09 Bronze/Iron age spruce/fir   203  68   ***       4,9      5,2       34   -856   -654
------------------------------------------------------------------
  Sample     Ref.   OVL Glk GSL _SG  TVBP  TVH    CDI  DateL  DateR 
MOTT09 AVE sans début Zi_bc7_6                    203  59 **   71   6,5   5,6   40   1440   1642 
MOTT09 AVE sans début BAY04 AVE              112  61 **     0   3,9   2,5    16   1441   1643 
MOTT09 AVE sans début Zi_bc7_6                     203  43      31   3,2   3,4    12   1439   1641 
  Sample     Ref.   OVL Glk GSL _SG  TVBP  TVH    CDI  DateL  DateR 
MOTT09 AVE MOTT08 AVE             171  65 ***   0   5,0   5,7    35   1391   1642 
MOTT09 AVE MDG.T30 AVE              25  80 **     0   6,3   4,6    31  -1706  -1455 
MOTT09 AVE MDG.T55 AVE            206  62 ***   0   4,6   4,4    28  -1283  -1032 
MOTT09 AVE MDG.T55 AVE            176  66 ***   0   4,5   4,3    27  -1340  -1089 
MOTT09 AVE MontBl 1600BC c1      252  58 **   58   4,4   4,8    27  -2013  -1762 
MOTT09 AVE MDG.T35 AVE            185  60 **     0   4,7   3,8    26   -905   -654 
MOTT09 AVE MOTT09 AVE             250  41          0   8,1   4,4    25   1393   1644 
MOTT09 AVE Zi_bc7_6                      252  57 *      65   4,1   3,9   24   1391   1642 
------------------------------------------------------------------
  Sample     Ref.   OVL Glk GSL _SG  TVBP  TVH    CDI  DateL  DateR 
MOTT08 AVE MOTT09 AVE             171  65  ***   0   5,0   5,7    35    1466   1636 
MOTT08 AVE MOTT09 AVE s déb    171  65 ***    0   5,0   5,7    35    1466   1636 
MOTT08 AVE MontBl 1800AD c1      171  67 ***    0   4,8   5,2    33    1466   1636 
MOTT08 AVE MDG.T11 AVE             10 100 ***    0   3,2   5,0    26      956   1126 
MOTT08 AVE MontBl 1300AD c1      171  60 **    65   4,2   3,9    25      929   1099 
MOTT08 AVE MDG.T11 AVE            124  60 *        0   4,0   3,8    24    1096   1266 
MOTT08 AVE MDG1-15 AVE              38  83 ***    0   3,6   4,0    23      880   1050 
MOTT08 AVE MontBl 1600BC c1       171  64 ***  62   3,6   3,7    23  -1966  -1796 





  Sample     Ref.   OVL Glk GSL _SG  TVBP  TVH    CDI  DateL  DateR  
TRI002MT bc7_ZLF_c5     261  66 ***  66   9,0   8,9    59    969   1229  
TRI002MT Zi_bc7_5          261  66 ***  66   8,8   8,7    58    969   1229  
TRI002MT La_c1c2_5        261  60 ***  61   5,3   6,0    34    969   1229
  Sample     Ref.   OVL Glk GSL _SG  TVBP  TVH    CDI  DateL  DateR 
TRI002MT Zi_bc7_6             261  66 ***  81   9,1   8,8    66    969   1229 
TRI002MT MDG1-13 AVE   208  63 ***    0   7,7   7,8    49    969   1229 
TRI002MT MDG.T20 AVE   194  69 ***    0   5,8   6,8    44    969   1229 
TRI002MT TRI06 AVE         168  69 ***    0   6,5   6,9    41    969   1229 
TRI002MT MDG.T11 AVE   113  70 ***    0   5,5   5,1    36    969   1229 
TRI002MT MDG1-18 AVE   208  63 ***    0   5,1   6,4    34    969   1229 
TRI002MT MDG1-15 AVE   120  65 ***    0   4,7   5,5    33    969   1229 
TRI002MT MDG.T01 AVE   142  69 ***    0   5,2   5,5    32    969   1229 
TRI002MT MDG1-09 AVE     98  62 **      0   4,1   4,8    28    969   1229 
------------------------------------------------------------------
  Sample     Ref.   OVL Glk GSL _SG  TVBP  TVH    CDI  DateL  DateR 
TRI01b AVE TRI002MT          77  60 *      0   4,3   4,2    26   1055   1131 
TRI01b AVE MDG.T20 AVE   77  67 **    0   2,0   2,3    14   1055   1131 
TRI01b AVE Zi_bc7_6             77  56       50   2,9   2,2    13   1055   1131 
TRI01b AVE MDG1-13 AVE   77  56         0   2,2   2,1    12   1055   1131 
------------------------------------------------------------------
  Sample     Ref.   OVL Glk GSL _SG  TVBP  TVH    CDI  DateL  DateR 
TRI05 AVE MontBl 1300AD c1 300  63 ***  68   4,0   5,8    32    759   1058 
TRI05 AVE MDG1-10 AVE       204  61 ***    0   3,7   5,0    27    759   1058 
TRI05 AVE MDG1-06 AVE      193  65 ***     0   3,8   4,4    24    759   1058 
TRI05 AVE MDG.T38 AVE      145  60 **       0   4,0   3,9    24    770   1069 
TRI05 AVE ARG.T01 AVE       174  59 **       0   4,5   3,6    24  -1934  -1635 
TRI05 AVE MDG.T05 AVE       11 100 ***     0   4,0   3,2    22   -820   -521 
TRI05 AVE ARG10 AVE           205  63 ***    0   4,1   3,1    22  -2021  -1722 
TRI05 AVE TRI06 AVE             157  61 **      0   3,9   4,5    22    759   1058 
TRI05 AVE MDG.T35 AVE      128  59 *         0   4,8   3,8    22   -781   -482 
------------------------------------------------------------------
  Sample     Ref.   OVL Glk GSL _SG  TVBP  TVH    CDI  DateL  DateR 
TRI06 AVE MDG1-06 AVE   216  68 ***    0   8,6   9,7    60    902   1136 
TRI06 AVE TRI002MT          168  69 ***    0   6,5   6,9    41    902   1136 
TRI06 AVE MDG1-15 AVE   120  64 ***    0   5,9   6,3    39    902   1136 
TRI06 AVE Zi_bc7_6             235  61 ***  73   5,2   5,7    36    902   1136 
TRI06 AVE MDG1-13 AVE   115  67 ***    0   6,0   5,4    31    902   1136 
TRI06 AVE MDG.T38 AVE   145  65 ***    0   4,4   4,0    27    902   1136 
TRI06 AVE MDG1-18 AVE   201  61 ***    0   3,2   4,2    21    902   1136 




  Sample     Ref.   OVL Glk GSL _SG  TVBP  TVH    CDI  DateL  DateR 
TRI06 AVE Zi_bc7_5         235  62 ***  74   5,0   5,6    36    902   1136 
TRI06 AVE bc7_ZLF_c5    235  61 ***  73   4,8   5,2    33    902   1136 




ETA01 AVE - Zi_bc7_5, overlap:351, Gleichl.:60%, pointerintervals: 61%, t-values: 5,1 and 6,0, 
CDI: 34, date: 654-1004
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